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Re´sume´
Comme en me´te´orologie et en oce´anographie, l’assimilation de donne´es permet de
combiner de fac¸on optimale les mode`les de´crivant l’e´volution de la composition chimique
et la varie´te´ des observations disponibles. Elle est utilise´e dans ce travail pour caracte´riser
les distributions de l’ozone (O3) et du protoxyde d’azote (N2O) dans le but d’en tirer
une information sur les phe´nome`nes couple´s de chimie et de dynamique dans la re´gion de
la haute troposphe`re et basse stratosphe`re (UTLS ). Ce travail s’appuie sur deux outils
comple´mentaires a` Me´te´o-France : l’un est base´ sur le mode`le global de chimie-transport
MOCAGE et le logiciel d’assimilation multi-me´thodes PALM du CERFACS exploite´ pour
mettre en oeuvre une me´thode d’assimilation variationnelle 3D-FGAT ; l’autre est une
extension du syste`me ope´rationnel d’assimilation me´te´orologique ARPEGE utilisant la
me´thode variationnelle incre´mentale 4D-Var. D’une part, les champs assimile´s (analyses de
MOCAGE-PALM) sont utilise´s pour l’e´tude de la chimie et la dynamique stratosphe´rique
polaire ainsi que pour le suivi du transport me´ridien et des e´changes entre la troposphe`re
et la stratosphe`re. D’autre part, l’assimilation couple´e chimie-dynamique dans ARPEGE
est utilise´e pour e´valuer l’impact dynamique des observations d’ozone dans la re´gion de
l’UTLS.
Une premie`re partie de ce travail a e´te´ consacre´e au suivi d’une intrusion stra-
tosphe´rique d’ozone au-dessus de l’Arctique canadien en 2003 a` l’aide des profils d’ozone
du sondeurMIPAS du satellite ENVISAT. L’assimilation de ces donne´es dansMOCAGE -
PALM a bien reproduit ce phe´nome`ne de petite e´chelle tandis que le mode`le seul, avec
sa re´solution globale de 2◦ × 2◦, n’est pas capable de conserver durablement cette struc-
ture. Contraindre MOCAGE par des observations dans l’UTLS, zone de forts gradients
verticaux, ouvre ainsi la perspective d’y estimer correctement le bilan d’ozone a` l’e´chelle
plane´taire [Semane et al., 2007].
Une deuxie`me application de MOCAGE -PALM a porte´ sur l’identification des pro-
cessus dynamiques, en plus de la chimie, qui ont controˆle´ l’e´volution d’ozone au sein
du vortex arctique au cours de l’hiver 2004/2005. En effet, l’e´tude conjointe des analyses
MOCAGE -PALM d’ozone et du protoxyde d’azote (traceur dynamique dans la basse stra-
tosphe`re) du sondeur MLS du satellite AURA a permis de de´crire l’impact sur l’ozone de
la subsidence diabatique et du transport me´ridien. Le caracte`re tre`s marque´ du transport
me´ridien explique que, contrairement a` ce qui e´tait attendu compte tenu des tempe´ratures
stratosphe´riques tre`s froides, la destruction chimique d’ozone observe´e a e´te´ relativement
faible au cours de cet hiver [El Amraoui et al., 2008].
Par ailleurs, l’assimilation des profils d’ozone du sondeur SMR du satellite ODIN a
permis de constituer des champs d’ozone qui concordent bien avec les observations in-
situ a` diffe´rentes latitudes au cours de l’hiver austral 2002 [Bencherif et al., 2007]. De
plus, l’assimilation de N2O du meˆme instrument a permis de suivre le transport dans la
stratosphe`re polaire au cours de cet hiver, caracte´rise´ par la premie`re observation d’un
e´chauffement stratosphe´rique soudain majeur, qui s’est traduit par la disparition pre´coce
du trou d’ozone. La dynamique particulie`re au de´but de cet hiver et son impact sur la
distribution d’ozone stratosphe´rique en re´gion subtropicale ont e´te´ e´galement documente´s
en analysant les donne´es d’ozone de l’instrument TOMS du satellite Earth Probe et des
radiosondages ainsi que des simulations du mode`le d’advection de contours de tourbillon
potentiel MIMOSA du Service d’Ae´ronomie. Cette e´tude a mis en e´vidence une forte
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diminution d’ozone dans la stratosphe`re subtropicale lie´e au transport des masses d’air
entre les hautes latitudes et le re´servoir stratosphe´rique tropical [Semane et al., 2006].
La dernie`re partie de ce travail a e´te´ consacre´e a` l’e´tude de l’impact dynamique de
l’assimilation d’ozone dans ARPEGE. Comme le cas pour d’autres mode`les de pre´vision
me´te´orologique, il y a peu de mesures du vent pour contraindre correctement ARPEGE
dans la re´gion de l’UTLS. Les observations satellitales d’ozone constituent une source d’in-
formation indirecte sur le vent que la technique d’assimilation est capable d’inte´grer pour
corriger la dynamique des mode`les dans l’UTLS. Les structures d’ozone sont, en premie`re
approximation, entraˆıne´es par le vent dans l’UTLS ; un suivi des observations d’ozone per-
met ainsi d’en extraire une information sur la dynamique. Au moyen de la me´thode 4D-Var
incre´mentale d’ARPEGE, avec de l’ozone uniquement transporte´e, couple´ a` une e´bauche
d’ozone issue de MOCAGE au de´but de chaque cycle d’assimilation de 6 heures, l’assimi-
lation des profils d’ozone de MLS en meˆme temps que les observations me´te´orologiques
ope´rationnelles a permis d’e´valuer, sur une pe´riode de 3 mois, leur impact sur l’analyse du
vent et la pre´vision qui en re´sulte. Ainsi, dans un contexte proche de l’ope´rationnel, cette
e´tude a de´montre´ que l’ozone de l’instrument AURA/MLS apporte une ame´lioration a`
l’analyse et la pre´vision du vent dans la basse stratosphe`re [Semane et al., 2008].
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Introduction
L’ozone (O3) est un composant minoritaire de l’atmosphe`re. Il joue ne´anmoins un roˆle
important dans son e´quilibre radiatif et thermique, ainsi que dans sa capacite´ oxydante.
Dans la stratosphe`re, il absorbe le rayonnement solaire ultraviolet et assure ainsi un
filtrage du rayonnement nocif pour les organismes vivants (Fig. 1 et Fig. 2). Dans la
haute troposphe`re, il participe a` l’effet de serre du fait de ses proprie´te´s d’absorption du
rayonnement infrarouge terrestre. Dans la basse troposphe`re, il participe aux e´pisodes
de pollution photochimique. Ainsi, la surveillance de son contenu et la de´termination
de sa distribution spatio-temporelle sont des objectifs fondamentaux des programmes
internationaux de surveillance du climat et de l’environnement.
Durant les anne´es 1970 avec l’ave`nement de l’aviation supersonique civile, des scienti-
fiques s’inquie`tent de l’e´ventualite´ d’une destruction de la couche d’ozone stratosphe´rique
par les e´missions en haute altitude des oxydes d’azote. Les recherches initie´es a` cette
e´poque de´montrent le contraire, mais mettent en e´vidence le roˆle destructeur des chlo-
rofluorocarbones (CFC ), compose´s industriels tre`s stables injecte´s par l’homme dans
la troposphe`re et transporte´s jusque dans la stratosphe`re ou` ils sont photo-dissocie´s
[Molina et Rowland, 1974]. En 1985, les premiers signes de leurs effets sont observe´s
en Antarctique au printemps austral conduisant a` ce que l’on appelle commune´ment
le trou d’ozone [Farman et al., 1985]. Ce phe´nome`ne exceptionnel re´ve`le la fragilite´ de
l’atmosphe`re et l’impact significatif des activite´s anthropiques sur son e´quilibre.
Le roˆle de la chimie he´te´roge`ne et des nuages polaires stratosphe´riques (PSC : Polar Stra-
tospheric Clouds) dans la destruction de l’ozone est maintenant de´montre´. Cette perte
chimique est cantonne´e a` l’inte´rieur d’un fort tourbillon qui isole en hiver les masses d’air
de l’exte´rieur, appele´ vortex polaire. Une diminution d’ozone en Arctique au cours de la
fin d’hiver et du printemps est e´galement observe´e, mais elle est moins prononce´e que celle
de l’he´misphe`re Sud car les conditions me´te´orologiques n’y permettent pas la formation
d’un vortex aussi stable que celui de l’Antarctique. La prise de conscience internationale
eut pour conse´quence l’interdiction de la production des CFC a` la suite de la ratification
en 1987 du protocole de Montre´al par l’ensemble des pays industrialise´s.
Plusieurs mesures chimiques satellitales et in-situ (ae´roporte´es ou avec ballons-sondes)
sont re´alise´es en re´gions polaires afin d’estimer la perte chimique de l’ozone au sein du
vortex polaire hivernal dans la basse stratosphe`re (Fig. 3). Ne´anmoins, la grande difficulte´
de cette estimation re´side dans la prise en compte des variations d’origine dynamique qui
interfe`rent avec les processus chimiques. Le taux de destruction chimique est e´galement
estime´ a` l’aide des mode`les de chimie-transport (CTM ) force´s dynamiquement par des
analyses issues des mode`les de pre´vision me´te´orologique (NWP : Numerical Weather Pre-
diction) comme le mode`le de Me´te´o-France ARPEGE (Action de Recherche pour la Petite
Echelle et la Grande Echelle) ou le mode`le de l’ECMWF (European Centre for Medium-
range Weather Forecasts). Les CTM apportent une contribution fondamentale a` l’e´tude
de la composition chimique atmosphe´rique puisqu’ils permettent d’inte´grer les connais-
sances acquises, de tester des hypothe`ses sur le roˆle des processus individuels et de suivre
ainsi l’e´volution de la couche d’ozone. De longue date, le Centre National de Recherches
Me´te´orologiques de Me´te´o-France a participe´ a` la mode´lisation de la chimie atmosphe´rique
et de l’ozone en particulier. [Cariolle et De´que´, 1986] ont e´labore´ un sche´ma line´arise´ de
parame´trisation de la chimie de l’ozone. Ce sche´ma, permettant d’e´valuer les taux de
production et de destruction de l’ozone stratosphe´rique, est aujourd’hui largement utilise´
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dans les CTM. Au de´but des anne´es 1990, le mode`le de chimie stratosphe´rique REPRO-
BUS (REactive Processes Ruling the Ozone BUdget in the Stratosphere) a e´te´ de´veloppe´,
en collaboration avec le NCAR (National Center for Atmospheric Research, E´tats-Unis),
permettant de simuler les processus chimiques (en phases homoge`ne et he´te´roge`ne) qui
interviennent dans la destruction de l’ozone stratosphe´rique polaire [Lefe`vre et al., 1994].
En 1998, le mode`le MOCAGE (MOde`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande Echelle) a
vu le jour avec une large gamme d’objectifs scientifiques, depuis l’e´tude des interactions
entre la chimie et le climat jusqu’a` la mode´lisation de la chimie troposphe´rique a` l’e´chelle
re´gionale et la pre´vision de la qualite´ de l’air [Peuch et al., 1999].
Les observations de la composition chimique de l’atmosphe`re s’intensifient depuis une
dizaine d’anne´es, notamment celles provenant des satellites ENVISAT, ODIN, AURA et
METOP. Elles constituent un outil indispensable pour mieux comprendre les diffe´rences
entre les variations du cycle naturel de l’ozone et l’appauvrissement de la couche d’ozone
cause´ par les substances d’origine anthropique. Cependant, ces mesures spatiales ne four-
nissent de l’information que pour un nombre limite´ de constituants et elles sont encore
limite´es par leurs ge´ome´trie et sensibilite´, les empeˆchant de produire des profils sur toute
la verticale de l’atmosphe`re et a` l’e´chelle plane´taire. Les donne´es du contenu inte´gre´ en
ozone, par exemple, peuvent contenir du bruit d’origine troposphe´rique, notamment a`
cause de la pre´sence des nuages. En ce qui concerne les mesures me´te´orologiques de la
stratosphe`re comme la tempe´rature par exemple, des erreurs de plusieurs degre´s sont par-
fois enregistre´es. Par ailleurs, il y a tre`s peu de mesures du vent dans la stratosphe`re :
le vent stratosphe´rique est de´duit du gradient horizontal de la tempe´rature, ce qui peut
engendrer des biais, qui augmentent avec l’altitude. Quant aux CTM, ils sont base´s sur
de nombreuses approximations dues a` la complexite´ du syste`me. Bien que de grands pas
aient e´te´ franchis depuis une trentaine d’anne´es dans la compre´hension de la chimie de
l’ozone stratosphe´rique, la connaissance des diffe´rents processus, tant dynamiques que
chimiques, est encore loin d’eˆtre satisfaisante. En effet, la re´gion de la haute troposphe`re-
basse stratosphe`re (UTLS : Upper Troposphere-Lower Stratosphere) est complexifie´e par
des phe´nome`nes de transport et par des processus multiphasiques et microphysiques in-
fluenc¸ant les concentrations des gaz traces. En particulier, la vitesse de destruction de
l’ozone, le roˆle de la chimie he´te´roge`ne ou encore la dilution du trou d’ozone vers les
moyennes latitudes ne sont pas, a` l’heure actuelle, comple`tement maˆıtrise´s. En outre,
on ne dispose pas encore de description de´taille´e de la microphysique des PSC, facteurs
cle´s dans la destruction chimique de l’ozone. Enfin, de nombreuses questions subsistent
quant aux interactions entre les ondes et l’e´coulement moyen ainsi que sur l’influence du
forc¸age troposphe´rique sur la circulation me´ridienne stratosphe´rique de Brewer-Dobson
qui transporte l’ozone des tropiques, ou` il est en grande partie produit, vers les poˆles.
Toutes ces limitations ne´cessitent la combinaison optimale de l’information prove-
nant des observations avec les lois physiques re´gissant l’atmosphe`re et qui sont prises en
compte dans les mode`les. Cette combinaison peut eˆtre re´alise´e moyennant la technique
de l’assimilation de donne´es qui consiste a` estimer de fac¸on optimale un e´tat dont la
valeur est inconnue, a` partir des informations disponibles en tenant compte de leur in-
certitude. Largement employe´e en me´te´orologie pour l’initialisation de pre´visions, cette
technique a e´te´ introduite en chimie atmosphe´rique par [Fisher et Lary, 1995] dans la
stratosphe`re et par [Elbern et al.,1997] dans la troposphe`re. Elle constitue une approche
adapte´e pour contraindre la mode´lisation avec les observations disponibles dans l’UTLS
et sert ainsi de base a` l’e´tude des contributions respectives des diffe´rents processus dy-
namiques et chimiques. En 2005, dans le cadre du projet ASSET (ASSimilation of EN-
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VISAT data) et du projet ADOMOCA (Assimilation de Donne´es pour les Mode`les de
Chimie Atmosphe´rique), Me´te´o-France s’est associe´e au CERFACS (Centre Europe´en de
Recherche et de Formation Avance´e en Calcul Scientifique) pour mener des expe´riences
d’assimilation chimique en combinant le logiciel d’assimilation multi-me´thodes PALM
et le CTM MOCAGE. Ce syste`me d’assimilation, appele´ MOCAGE -PALM, utilise la
me´thode variationnelle 3D-FGAT (First Guest at Appropriate Time). Cette me´thode se
dissocie de la me´thode variationnelle tri-dimensionnelle classique 3D-Var en prenant en
compte la dynamique du syste`me pour calculer l’e´cart entre le mode`le et les observations.
Cependant, la correction calcule´e qui minimise cet e´cart, sous certaines contraintes, est
persistante en temps, contrairement a` la me´thode variationnelle quadri-dimensionnelle
4D-Var [Massart et al., 2005]. Ainsi, dans le cadre d’un exercice d’intercomparaison du
projet ASSET, MOCAGE -PALM a permis d’assimiler les profils d’ozone de l’instrument
MIPAS (Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding) du satellite EN-
VISAT. Les champs tri-dimensionnels d’ozone stratosphe´rique analyse´s entre juillet et
novembre 2003, pe´riode couvrant l’e´pisode de la perte d’ozone stratosphe´rique en Antarc-
tique, e´taient comparables a` ceux issus d’autres syste`mes utilisant divers mode`les (CTM
et NWP) et me´thodes d’assimilation [Geer et al., 2006]. Ces champs MOCAGE -PALM
e´taient e´galement de tre`s bonne qualite´ comparativement a` des donne´es inde´pendantes
comme les radiosondages d’ozone.
Par ailleurs, outre son importance pour l’environnement terrestre, l’ame´lioration de
la connaissance des variations spatio-temporelles de l’ozone conduit a` une meilleure
de´termination de la dynamique atmosphe´rique dans les NWP. La dynamique des CTM est
pilote´e par le forc¸age externe issu des NWP et plus particulie`rement par le vent. Ce dernier
de´termine, dans une large mesure, la distribution d’ozone et des gaz traces dans la moyenne
atmosphe`re. Meˆme au niveau des zones controˆle´es par la photo-chimie, le vent impacte
sensiblement la distribution des espe`ces traces par le transport des constituants vers des
re´gimes chimiques diffe´rents et par l’advection de la tempe´rature [Coy et al., 1994]. Les
mesures du vent, effectue´es en routine sur l’ensemble du globe a` partir de radiosondages,
ballons-driftsondes, fuse´es-sondes, lidars, d’avions ou de satellites ge´ostationnaires (vents
de´rive´s des nuages), sont encore insuffisantes pour contraindre les NWP avec la fre´quence
temporelle et la re´solution spatiale requises au niveau de l’UTLS. Une source d’infor-
mation indirecte sur le vent est contenue dans les observations satellitales de traceurs
chimiques. Etant donne´ que l’ozone se comporte comme un bon traceur des masses d’air
avec une dure´e de vie de plusieurs jours a` plusieurs mois dans l’UTLS [Danielsen, 1968],
un suivi des observations d’ozone permet donc d’en tirer une information sur le vent. En
fait, depuis le travail pionnier de [Dobson et al., 1929], il est bien connu que les niveaux de
la colonne totale de l’ozone subissent des fluctuations locales importantes a` court terme
qui se corre`lent e´troitement avec le passage des phe´nome`nes me´te´orologiques d’e´chelle
synoptique. [Hoinka et al., 1996] ont montre´ que 50% de la variation de la colonne to-
tale de l’ozone peut eˆtre explique´e par des variations de la pression de la tropopause.
L’e´tude de [Semane et al., 2002] a montre´ que l’e´volution spatio-temporelle d’un mini-
trou ozone tre`s profond observe´ par l’instrument TOMS (Total Ozone Mapping Spectro-
meter), affectant les moyennes latitudes de l’he´misphe`re Nord en mois de novembre 2000,
co¨ıncide parfaitement avec celle de sa source ge´ne´ratrice : le soule`vement d’e´chelle synop-
tique des masses d’air au niveau de la tropopause. La conception de l’instrument SWIFT
(Stratospheric Wind Interferometer For Transport studies) est, par exemple, base´e sur
la signature infrarouge de l’ozone transporte´e afin de de´terminer la vitesse et la direc-
tion du vent dans la stratosphe`re [Lahoz et al., 2005]. [Jang, 2003] ont assimile´, sur un
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cas de tempeˆte, des colonnes totales d’ozone de TOMS comme pseudo-observations du
tourbillon potentiel, et ont conclu a` un apport positif de ces donne´es quand elles sont
assimile´es en comple´ment aux donne´es de radiosondages me´te´orologiques. Un syste`me
d’assimilation qui prend en compte aussi bien les donne´es me´te´orologiques que celles
d’ozone et qui est capable de coupler les incre´ments d’ozone et ceux du vent, permet
d’extraire une information indirecte sur la dynamique a` partir du suivi des structures
d’un traceur entraˆıne´es par le vent [Daley, 1995, Daley, 1996]. La possibilite´ d’estimer le
champ de vent a` partir de l’assimilation des mesures d’ozone a e´te´ explore´e, de point de
vue the´orique et expe´rimentale ([Riishøjgaard, 1996], [Peuch et al., 2000]), avec l’applica-
tion de la me´thode d’assimilation 4D-Var dans ARPEGE. Pour avoir un tel impact sur
la dynamique des NWP, l’e´tude de [Peuch et al., 2000] a souligne´ la ne´cessite d’avoir une
e´bauche d’ozone de bonne qualite´ ainsi que des observations pre´cises et fre´quentes d’ozone
a` la fois dans le temps et dans l’espace.
Les objectifs de cette the`se s’inscrivent dans le cadre de l’assimilation chimique et
dynamique pour l’e´tude de l’UTLS, d’une part en mode non couple´ a` travers l’assimilation
des mesures satellitales de l’ozone et du protoxyde d’azote (ENVISAT, ODIN, AURA)
dans le mode`le global de chimie transport MOCAGE et d’autre part en mode couple´
via le transport a` travers l’assimilation des mesures des profils d’ozone de l’instrument
AURA/MLS dans le mode`le de pre´vision me´te´orologique ARPEGE.
Ainsi, le syste`me MOCAGE -PALM a e´te´ mis en oeuvre tout au long de ce travail
de the`se afin de caracte´riser les distributions tri-dimensionnelles de l’ozone et du pro-
toxyde d’azote (N2O), et ce dans le but d’en tirer une information sur les phe´nome`nes
couple´s de chimie et de dynamique dans l’UTLS. Une premie`re application de ce syste`me
aux donne´es de MIPAS/ENVISAT est de´die´e a` l’examen des valeurs exceptionnellement
e´leve´es de la concentration d’ozone observe´es au niveau de l’UTLS de l’Arctique canadien
en aouˆt 2003 [Semane et al., 2007]. De plus, deux autres applications de ce syste`me ont
pour but, d’une part la quantification de la perte chimique de l’ozone a` l’inte´rieur du
vortex polaire au cours de l’hiver bore´al 2004/2005 et d’autre part le diagnostic du trans-
port me´ridien et de me´lange des masses d’air au cours de l’hiver austral 2002 et l’hiver
bore´al 2004/2005. Ces travaux sont base´s sur les donne´es assimile´es (analyses) de l’ozone
et du protoxyde d’azote (traceur dynamique dans la basse stratosphe`re) des instruments
MLS (Micorwave Limb Sounder) du satellite AURA [El Amraoui et al., 2008] et SMR
(Sub-Millimetre Radiometer) du satellite ODIN [Bencherif et al., 2007]. Par ailleurs, le
mode`le d’advection de contours de tourbillon potentiel MIMOSA (Mode´lisation Isen-
trope du transport Me´soe´chelle de l’Ozone Stratosphe´rique par Advection) du Service
d’Ae´ronomie (SA) [Hauchecorne et al., 2002] est e´galement utilise´ pour diagnostiquer le
transport des masses d’air entre les hautes latitudes et le re´servoir stratosphe´rique tro-
pical au cours de l’hiver austral 2002 [Semane et al., 2006] ; cet hiver exceptionnel est
caracte´rise´ par la premie`re observation d’un e´chauffement stratosphe´rique soudain ma-
jeur, qui a conduit a` la destruction pre´mature´e du trou d’ozone en formation cette anne´e
la`.
Par ailleurs, en ce qui concerne l’assimilation en mode couple´, nous estimons que
les conditions recommande´es par [Peuch et al., 2000] sont re´unies dans le cadre de ma
the`se au moyen de la me´thode 4D-Var incre´mentale d’ARPEGE assimilant les pro-
fils d’ozone de l’instrument satellital AURA/MLS et en prenant l’ozone du CTM MO-
CAGE comme e´bauche. Evaluer le potentiel de d’AURA/MLS et son impact sur l’ana-
lyse du vent et la pre´vision qui en re´sulte, a e´te´ l’objet de la dernie`re partie de ma
the`se [Semane et al., 2008].
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Nous pre´sentons dans les deux premiers chapitres de ce manuscrit la chimie de l’ozone,
la dynamique de l’UTLS et les outils de diagnostic de l’activite´ ondulatoire et du me´lange
isentropique.
Le troisie`me chapitre est consacre´ a` la pre´sentation des me´thodes variationnelles de
l’assimilation de donne´es, les mode`les et les observations satellitales conside´re´es dans ce
travail ainsi que les outils de diagnostic de l’informativite´ des donne´es.
La pre´sentation des connaissances et des outils e´tant faite, le reste du manuscrit est
constitue´ de travaux publie´s dans la litte´rature internationale. Chaque publication est
pre´ce´de´e d’un re´sume´ long en franc¸ais pre´sentant le contexte et les principales conclusions.
Ainsi, le quatrie`me chapitre est un re´sume´ de l’article [Semane et al., 2007], publie´ en
octobre 2007 dans la revue Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society.
– Semane, N., V.-H. Peuch, L. El Amraoui, H. Bencherif, S. Massart, D. Cariolle,
J.-L. Attie´, et R. Abida, An observed and analysed stratospheric ozone intrusion
over the high Canadian Arctic UTLS region during the summer of 2003, Quart. J.
R. Meteorol. Soc., 133 (S2), 171-178, 2007.
Le cinquie`me chapitre est un re´sume´ de l’article [El Amraoui et al., 2008], publie´ en
fe´vrier 2008 dans la revue Geophysical Research Letters.
– El Amraoui, L., N. Semane, V.-H. Peuch, et M. L. Santee, Investigation of dyna-
mical processes in the polar stratospheric vortex during the unusually cold winter
2004/2005, Geophys. Res. Lett., 35, L03803, doi :10.1029/2007GL031251, 2008.
Le sixie`me chapitre est un re´sume´ des articles [Semane et al., 2006]
et [Bencherif et al., 2007], publie´s respectivement en juin 2006 dans la revue At-
mospheric Chemistry and Physics et en octobre 2007 dans la revue Canadian Journal of
Physics.
– Semane, N., H. Bencherif, B. Morel, A. Hauchecorne, et R. D. Diab, An unusual
stratospheric ozone decrease in the Southern Hemisphere subtropics linked to isen-
tropic air-mass transport as observed over Irene (25.5◦S, 28.1◦E) in mid-May 2002,
Atmos. Chem. Phys., 6, 1927-1936, 2006.
– Bencherif, H., L. El Amraoui, N. Semane, S. Massart, D. V. Charyulu, A. Hau-
checorne, et V.-H. Peuch, Examination of the 2002 major warming in the southern
hemisphere using ground-based and ODIN /SMR assimilated data : stratospheric
ozone distributions and tropic/mid-latitude exchange, Can. J. Phys., 85, 1287-1300,
2007.
Le septie`me chapitre est un re´sume´ de l’article [Semane et al., 2008] publie´ en aouˆt
2008 dans la revue Atmospheric Chemistry and Physics Dicussions.
– Semane, N., V.-H. Peuch, S. Pradier, G. Desroziers, L. El Amraoui, P. Brousseau,
S. Massart, B. Chapnik, et A. Peuch, On the extraction of wind information from
the assimilation of ozone profiles in Me´te´o-France 4D-Var operational NWP suite,
Atmos. Chem. Phys. Discuss., 8, 16473-16500, 2008.
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Fig. 1 – L’ozone dans l’atmosphe`re.
Fig. 2 – Le rayonnement solaire ultraviolet UV-B, caracte´rise´ par son effet cance´rige`ne
sur la peau, est en grande partie absorbe´ par l’ozone stratosphe´rique.
Fig. 3 – La mesure de l’ozone dans l’atmosphe`re.
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Chapitre 1
Chimie de l’ozone
1.1 Introduction
L’ozone est un constituant minoritaire de l’atmosphe`re du sol a` 100 km d’altitude
environ. Sa particularite´ re´side dans sa distribution verticale tre`s diffe´rente (Fig. 1.1) de
celle des autres compose´s chimiques : le profil d’ozone pre´sente des valeurs faibles en
surface et dans la troposphe`re ; ces valeurs augmentent avec l’altitude dans la basse et
moyenne stratosphe`re. Plus de 90% des mole´cules d’ozone comprises dans une colonne
verticale se situent dans la stratosphe`re, d’ou` l’expression de re´servoir stratosphe´rique
(Fig. 1.2). L’altitude de la concentration maximale d’ozone varie en fonction de la latitude
(plus basse aux poˆles, 15-20 km, qu’a` l’e´quateur, 25-30 km) et la saison (plus basse
en hiver qu’en e´te´). L’ozone stratosphe´rique absorbe le rayonnement solaire ultraviolet
(UV) et assure ainsi un filtrage du rayonnement nocif pour les organismes vivants ; ce
qui lui confe`re le roˆle d’un e´cran protecteur indispensable sans lequel la vie sur terre
ne serait pas possible. Son e´quilibre naturel est bien de´crit par les processus chimiques
e´lucide´s par [Crutzen, 1970]. Par ailleurs, en raison des compose´s CFC ge´ne´re´s par les
activite´s anthropiques, ce sont les re´actions de chimie he´te´roge`nes qui modifient totalement
l’e´quilibre naturel stratosphe´rique.
Dans la haute troposphe`re, l’ozone contribue directement a` l’effet de serre en absorbant
une partie du rayonnement infrarouge terrestre et conduit a` un chauffage radiatif d’autant
plus marque´ que la concentration d’ozone est e´leve´e. Par ailleurs, bien que gaz en traces
dans la basse troposphe`re, l’ozone est un polluant secondaire photo-oxydant, forme´ par
l’action du rayonnement solaire sur des polluants primaires pre´curseurs. De ce fait, il joue
un roˆle important dans la capacite´ oxydante de l’atmosphe`re.
1.2 Chimie stratosphe´rique
1.2.1 E´quilibre naturel de l’ozone stratosphe´rique
En pre´sence d’une tierce mole´cule M (oxyge`ne mole´culaire O2 ou azote N2), un atome
d’oxyge`ne O re´agit avec une mole´cule d’oxyge`ne pour former l’ozone :
O +O2 +M −→ O3 +M (1.1)
M est un stabilisant des produits de la re´action (1.1). Cette re´action se produit es-
sentiellement dans la haute stratosphe`re e´quatoriale a` des altitudes supe´rieures a` 30 km,
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Fig. 1.1 – Distributions verticales (a : concentrations en mole´cules.cm−3 ; b : rapport de
me´lange) des principales espe`ces gazeuses atmosphe´riques (d’apre`s [Delmas et al., 2005]).
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Fig. 1.2 – L’ozone dans l’atmosphe`re.
ou` l’ensoleillement est maximum. L’oxyge`ne atomique re´actif de la re´action (1.1) est pro-
duit par photolyse de l’oxyge`ne mole´culaire provoque´e par le rayonnement UV de courte
longueur d’onde (infe´rieure a` 240 nm) en haute atmosphe`re :
O2 + hν −→ O +O (1.2)
L’ozone produite peut ensuite eˆtre de´truite par photo-dissociation ne´cessitant un
rayonnement ultraviolet de longueur d’onde infe´rieure a` 320 nm :
O3 + hν −→ O2 +O (1.3)
Par recombinaison avec l’oxyge`ne atomique, l’ozone participe a` la reformation de
l’oxyge`ne mole´culaire :
O3 +O −→ 2O2 (1.4)
Ce me´canisme introduit par [Chapman, 1930] ne permet pas, en revanche, d’expli-
quer quantitativement les teneurs en ozone observe´es car il donne des concentrations
supe´rieures aux observations [Brasseur et al., 1999b]. Des re´actions catalytiques suscep-
tibles de de´truire l’ozone ont e´te´ identifie´es. Les catalyseurs de ces re´actions sont des
constituants minoritaires pre´sents a` des teneurs bien infe´rieures a` celle de l’ozone ; n’e´tant
pas consomme´s par les re´actions, ils peuvent jouer un roˆle quantitatif dans la destruction
d’ozone [Crutzen, 1970]. Les catalyseurs peuvent en effet participer a` un grand nombre
de cycles, souvent entre 100 et 10000, ce qui explique comment des espe`ces chimiques
aux concentrations tre`s infe´rieures peuvent avoir un impact important sur l’ozone. Les
re´actions de destruction de l’ozone font intervenir les compose´s suivants :
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– les compose´s hydroge´ne´s (HOx = H + OH + HO2)
– les compose´s azote´s (NOx = N + NO + NO2 + NO3)
– les compose´s brome´s (BrOx = Br + BrO)
– les compose´s chlore´s (ClOx = Cl + ClO)
Ces catalyseurs interviennent dans des cycles du type suivant, ou` X repre´sente H ,
OH , NO, N , Cl et Br.
O3 + X −→ XO + O2
XO + O −→ O2 + X
—————————
O3 +O −→ 2O2 (1.5)
Fig. 1.3 – Sche´ma de principe de la chimie de l’ozone stratosphe´rique (d’apre`s
[Brasseur et al., 1999b]).
Il est a` noter que la distribution spatio-temporelle de l’ozone dans la stratosphe`re
n’est pas simplement de´termine´e par l’e´quilibre photochimique entre sa production et sa
destruction. En effet, l’examen de la re´partition latitudinale de la colonne totale d’ozone1
re´ve`le des e´paisseurs maximales aux hautes latitudes en hiver, et non dans sa re´gion de
production a` l’e´quateur (Fig. 1.4). Cela illustre l’importance des processus de transport
notamment la circulation me´ridienne moyenne qui transporte l’ozone depuis les re´gions
e´quatorielles vers le poˆle d’hiver (cf. section 2.2).
1La colonne totale d’ozone repre´sente la quantite´ totale d’ozone contenue dans une colonne d’air
s’e´tendant de la surface jusqu’au sommet de l’atmosphe`re. Une unite´ Dobson (DU) correspond a` une
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Fig. 1.4 – Colonne totale d’ozone (en unite´ Dobson) en fonction de la latitude et du
mois. Les donne´es sont issues de l’instrument satellital TOMS (Total Ozone Mapping
Spectometer), moyenne´es sur les anne´es 1997 a` 2001 (d’apre`s [Delmas et al., 2005]).
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1.2.2 Trou d’ozone stratosphe´rique
La re´action de l’ozone stratosphe´rique avec des compose´s hydroge´ne´s, azote´s, brome´s et
chlore´s dont une partie est d’origine anthropique (CFC ) conduit a` sa destruction massive
en fin d’hiver polaire. En effet, caracte´rise´s par leur grande stabilite´ chimique et leur
pouvoirs solvant et calorifique, les CFC ont e´te´ massivement utilise´s par l’industrie a`
partir des anne´es 1950. A la diffe´rence des compose´s chlore´s naturels de courte dure´e
de vie atmosphe´rique (1 an ou moins) et dont seule une faible fraction parvient dans la
stratosphe`re, les CFC ont une longue dure´e de vie (60 ans pour les CFCL3 et 120 ans
pour CF2CL2). Ils sont transporte´s jusque dans la stratosphe`re ou` ils sont photo-dissocie´s.
Ainsi, ils libe`rent le chlore atomique Cl selon les re´actions suivantes :
CFCl3 + hν −→ CFCl2 + Cl (1.6)
CF2Cl2 + hν −→ CF2Cl + Cl (1.7)
Les produits de la photo-dissociation des CFC sont tre`s instables et rapidement
photo-dissocie´s a` leur tour, augmentant la teneur globale en chlore atomique Cl
[Molina et Rowland, 1974]. Le Cl passe ge´ne´ralement sous forme d’espe`ces re´servoirs peu
stables telles ClONO2 et HCl (voir Fig. 1.3). Ces derniers compose´s sont ensuite trans-
forme´s par chimie he´te´roge`ne2 durant la nuit polaire en espe`ces re´servoirs chlore´es Cl2 et
HOCL. Les nuages stratosphe´riques polaires (PSC ) compose´s d’ae´rosols, d’eau, d’acide
sulfurique et d’acide nitrique sous forme solide offrent des surfaces disponibles pour des
re´actions de chimie he´te´roge`ne :
HCl(c) + ClONO2 −→ HNO3(c) + Cl2 (1.8)
H2O(c) + ClONO2 −→ HNO3(c) +HOCl (1.9)
H2O(c) +N2O5 −→ 2HNO3(c) (1.10)
HCl(c) +N2O5 −→ HNO3(c) + ClNO2 (1.11)
HOCl +HCl(c) −→ H2O(c) + Cl2 (1.12)
ou` (c) indique forme condense´e (liquide ou solide).
Ainsi, ces re´actions permettent d’accumuler Cl2 et HOCl tout au long de l’hiver
polaire (nuit polaire) aux altitudes des PSC. A la fin de l’hiver, de`s le retour du soleil, ces
compose´s sont photo-dissocie´s et libe`rent de grandes quantite´s de chlore atomique Cl :
Cl2 + hν −→ 2Cl (1.13)
Ainsi, les atomes de chlore de´truisent massivement et rapidement l’ozone stra-
tosphe´rique via la re´action :
Cl +O3 −→ ClO +O2 (1.14)
Normalement, le monoxyde de chlore ClO pourrait retourner sous la forme re´servoir
ClONO2 par la re´action
e´paisseur the´orique d’ozone d’un centie`me de millime`tre a` tempe´rature et pression standard (273 K et
1 atmosphe`re). Elle repre´sente 2.69×1016 mole´cules par cm2. La valeur moyenne globale de la colonne
d’ozone moyenne´e sur l’anne´e est de l’ordre de 300 DU.
2Les re´actifs sont dans des phases diffe´rentes.
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ClO +NO2 +M −→ ClONO2 +M (1.15)
mais, a` cause de la de´nitrification de la stratosphe`re (HNO3 e´tant fixe´ progressivement
sur les PSC, re´actions (1.8) a` (1.11)), le dioxyde d’azote NO2 a perdu une de ses sources
dans la re´action :
HNO3 + hν −→ NO2 +OH (1.16)
Ceci a pour conse´quence une accumulation de ClO qui peut alors se recombiner avec
une autre mole´cule de ClO si la tempe´rature de la stratosphe`re est suffisamment basse et
ainsi passer sous forme de dime`re Cl2O2.
ClO + ClO +M −→ Cl2O2 +M (1.17)
Le dime`re Cl2O2 est alors photo-dissocie´ en libe´rant les atomes de chlore, preˆts a`
recommencer le cycle catalytique de destruction de l’ozone [Molina et Molina, 1987].
2× (Cl +O3 −→ ClO +O2)
ClO + ClO +M −→ Cl2O2 +M
Cl2O2 + hν −→ Cl + ClO2
ClO2 +M −→ Cl +O2 +M
total : 2O3 + hν −→ 3O2 (1.18)
Ces processus sont a` l’origine de l’existence du trou d’ozone antarctique au printemps
austral, de´couvert par [Farman et al., 1985]. En effet, au cours des mois de septembre
et d’octobre, l’e´paisseur de la couche d’ozone au dessus du continent antarctique peut
afficher des valeurs 50% plus faibles que dans les conditions pre´-industrielles. La perte
chimique d’ozone est cantonne´e a` l’inte´rieur du vortex polaire (cf. section 2.3). Les condi-
tions de basses tempe´ratures qui y re`gnent sont propices a` la formation des PSC. Une
diminution en Arctique est e´galement observe´e, mais elle est moins prononce´e que celle de
l’he´misphe`re Sud du fait d’une diffe´rence importante de la dynamique. En effet, les condi-
tions me´te´orologiques n’y permettent pas la formation d’un vortex aussi stable que celui
de l’Antarctique, et l’hiver polaire Arctique est ge´ne´ralement plus chaud de 5 a` 15 K au ni-
veau de la stratosphe`re (Fig. 1.5). Pourtant, cela n’empeˆche pas la formation de PSC et la
quantite´ d’ozone de´truite peut y eˆtre appre´ciable [Manney et al., 1996]. [Rex et al., 2004]
ont montre´ que 50% de la variabilite´ inter-annuelle de l’ozone stratosphe´rique arctique
peut eˆtre explique´e par la destruction chimique.
Les mesures re´glementaires prises dans le cadre du Protocole de Montre´al signe´ en
1987 et ses amendements ulte´rieurs ont abouti a` une de´croissance notable des compose´s
CFC dans la troposphe`re. Toutefois, le contenu en chlore effectif de la stratosphe`re conti-
nue a` eˆtre domine´ par les e´missions des CFC des anne´es 1950-1990. D’apre`s les estima-
tions issues des mode`les de chimie stratosphe´rique, le re´tablissement de la couche d’ozone
est pre´vu pour 2060-2075 [WMO, 2007]. Ne´anmoins, l’e´volution de la couche d’ozone ne
de´pend pas uniquement des concentrations en constituants chlore´s mais elle est e´galement
soumise aux variations me´te´orologiques de l’UTLS. Ainsi, dans le contexte du changement
climatique, l’augmentation de concentration des gaz a` effet de serre dans l’atmosphe`re en-
traˆıne une hausse des tempe´ratures dans la troposphe`re et a` la surface du globe. En meˆme
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Fig. 1.5 – Tempe´ratures minimales a` 50 hPa (≃ 20 km) observe´es en Arctique et Antarc-
tique sur la pe´riode 1978-2001. Le trait horizontal a` ≃ -78 ◦C indique le seuil de formation
des nuages stratosphe´riques polaires a` 195 K (d’apre`s [WMO, 2003]).
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temps, il se produit un effet de refroidissement dans la stratosphe`re. Une stratosphe`re
plus froide favorise une formation plus fre´quente des PSC et accentue ainsi la destruction
d’ozone dans les re´gions polaires, plus particulie`rement en Arctique. Cet effet du change-
ment climatique pourrait retarder le re´tablissement de la couche d’ozone [WMO, 2007].
Plusieurs observations satellitales (cf. section 3.4) sont alors effectue´es pour acce´der a` des
profils a` re´solution verticale e´leve´e de la composition chimique de l’atmosphe`re afin de
suivre plus pre´cise´ment l’e´volution spatio-temporelle des concentrations en ozone dans le
contexte du changement climatique.
1.3 Chimie troposphe´rique
Dans la troposphe`re, la tre`s faible intensite´ du rayonnement UV, de longueurs d’onde
infe´rieures a` 240 nm, ne permet plus la photolyse de l’oxyge`ne mole´culaire. En revanche,
le rayonnement de longueurs d’onde comprises entre 290 et 430 nm qui pe´ne`tre jusqu’a` la
surface, dissociant les mole´cules de dioxyde d’azote NO2, est susceptible de produire les
atomes d’oxyge`ne ne´cessaires a` la formation des mole´cules d’ozone :
NO2 + hν −→ NO +O (1.19)
Le monoxyde d’azote NO re´agit alors rapidement avec l’ozone, pour reformer du
dioxyde d’azote NO2 :
NO +O3 −→ NO2 +O2 (1.20)
Ce cycle photo-stationnaire pre´sente un bilan nul. Une production nette d’ozone dans
la troposphe`re est, en fait, lie´e a` la pre´sence d’autres oxydants en particulier les radicaux
libres RO2 ou` R repre´sentant soit un atome d’hydroge`ne, soit un compose´ organique.
Capables de reformer du dioxyde d’azote NO2 sans consommer de mole´cules d’ozone, ces
radicaux proviennent de la de´gradation photochimique du me´thane CH4, des hydrocar-
bures du monoxyde de carbone CO et des compose´s organiques volatils (COV). Les NOx
(NO et NO2) sont essentiellement d’origine anthropique bien que certaines contributions
importantes soient naturelles (e´clairs, feux de biomasse). Leur concentration a une forte
variabilite´ allant de quelques pptv3 a` quelques ppbv. Les COV sont quant a` eux a` la
fois d’origine anthropique et d’origine bioge´nique (isopre`ne et terpe`ne notamment). Leur
dure´e de vie est comprise entre quelques heures et plusieurs jours.
La premie`re phase de l’oxydation d’un COV est initie´e par OH (Re´action 1.21) et
aboutit a` la cre´ation d’un radical peroxyle RO2 (Re´action 1.22). RO2 assure alors la
conversion de NO en NO2 et devient un radical alcoxyl RO (Re´action 1.23). La dernie`re
phase de l’oxydation du COV initial par l’oxyge`ne ge´ne`re un radical hydroxyle HO2
(Re´action 1.24) qui, a` son tour, assure la conversion de NO (Re´action 1.25), re´ge´ne´rant
un radical OH qui peut oxyder un autre COV , et ainsi de suite...
OH +RH −→ H2O (1.21)
3 1 pptv=une mole´cule d’ozone pour 1012 mole´cules d’air.
1 ppbv=une mole´cule d’ozone pour 109 mole´cules d’air.
1 ppmv=une mole´cule d’ozone pour 106 mole´cules d’air.
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R +O2 −→ RO2 (1.22)
RO2 +NO −→ NO2 +RO (1.23)
RO +O2 −→ R′CHO +HO2 (1.24)
HO2 +NO −→ NO2 +OH (1.25)
Les radicaux OH, qui initient ce cycle (Fig. 1.6), proviennent ge´ne´ralement de la
photolyse de l’ozone, des alde´hydes ou des ce´tones (R′CHO). Toutefois, les radicaux OH ,
H2O et RO2 ont d’autres destins possibles qui arreˆtent alors le processus. On parle de
terminaisons radicalaires : la fixation d’un OH par un NO2 pour former l’acide nitrique
HNO3 est une terminaison radicalaire quantitativement importante. HNO3 peut ensuite
eˆtre lessive´ par les pre´cipitations, et est e´videmment implique´ dans l’acidification de celles-
ci. On peut e´galement citer parmi les terminaisons radicalaires : la fixation des RO2 par
les NOx dans des nitrates organiques et la formation d’eau oxyge´ne´e H2O2 a` partir de 2
mole´cules de H2O.
Parmi les diffe´rents facteurs conditionnant la production d’ozone, la charge en NOx du
milieu joue un roˆle particulie`rement de´terminant : deux re´gimes chimiques peuvent eˆtre
distingue´s, la zone de transition de ces deux domaines se situant autour de concentrations
de NOx de l’ordre de quelques ppbv, ge´ne´ralement rencontre´e en pe´riphe´rie des grandes
agglome´rations. Cette zone de transition de´limite un premier domaine, dit ”re´gime limite´
en NOx”, ou` la vitesse de production d’ozone augmente avec le contenu en NOx, et d’un
second domaine dit ”re´gime sature´ en NOx” ou` cette fois la production diminue lorsque
le contenu en NOx augmente (Fig. 1.7).
En effet, les me´canismes de´crits ci-dessus aboutissent a` une vitesse de production
d’ozone qui augmente avec les concentrations en NOx dans les milieux mode´re´ment riches
en NOx : les radicaux OH e´voluent alors tre`s majoritairement vers la formation de radi-
caux peroxyles. Cependant, l’oxydation des COV par le radical OH est en compe´tition
avec la re´action de formation de l’acide nitrique :
COV + OH −→ produits
NO2 + OH −→ HNO3
Lorsque, en regard des concentrations en COV , le milieu est tre`s riche en NO2, la
re´action de pie´geage de OH par l’acide nitrique peut devenir importante et la vitesse
de production de l’ozone de´croˆıt alors a` mesure que la concentration de NO2 augmente.
Ces diffe´rents re´gimes expliquent que, contrairement a` la plupart des autres polluants, les
plus fortes valeurs de concentration d’ozone ne s’observent pas a` l’e´chelle locale pre`s des
sources d’e´missions mais aussi a` distance dans le panache de villes ou de sites industriels.
Dans les milieux pauvres en NOx, l’e´volution des radicaux peroxyles est domine´e par les
re´actions en RO2 + HO2 et HO2 + H2O. L’ozone consomme´e par photolyse n’est plus
re´ge´ne´re´e par le me´canisme re´actionnel ; sa quantite´ tend alors a` diminuer.
L’ozone troposphe´rique est principalement produit en journe´e, dans les re´gions pollue´es
comme les zones urbaines ; une forte concentration industrielle peut ainsi conduire au
phe´nome`ne de ”smog” photochimique. Ainsi, une pollution intense par l’ozone provoque
irritation des yeux et perturbations de la fonction respiratoire a` cause de son importante
activite´ oxydante.
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Fig. 1.6 – Le cycle re´actionnel constitue´ par les re´actions 1, 2, 3 et 4 produit ou
de´truit l’ozone en fonction des concentrations de NO pre´sentes dans l’atmosphe`re (d’apre`s
[Delmas et al., 2005]).
Fig. 1.7 – Concentration maximale d’ozone (ppmv) atteinte au cours d’un cycle diurne, en
fonction des concentrations initiales des oxydes d’azote (NOx) et des compose´s organiques
volatils (COV ).
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Chapitre 2
Dynamique de la haute troposphe`re
- basse stratosphe`re
Entrant dans la situation du contexte de nos travaux, ce chapitre re´sume succincte-
ment les connaissances sur la dynamique de la re´gion de la haute troposphe`re et la basse
stratosphe`re (UTLS ).
2.1 Tourbillon potentiel et tropopause dynamique
Fig. 2.1 – Structure verticale de la tempe´rature dans l’atmosphe`re (d’apre`s [Me´gie, 1982]).
Les diffe´rentes couches atmosphe´riques traditionnellement sont de´finies a` l’aide du
profil thermique moyen (Fig. 2.1). La couche situe´e pre`s de la surface, la troposphe`re,
est caracte´rise´e par une diminution de la tempe´rature avec l’altitude. Le minimum de
tempe´rature de cette couche en constitue sa limite supe´rieure, la tropopause, qui est
situe´e a` une altitude comprise entre 15 et 18 km aux tropiques et descend progressive-
ment pour atteindre entre 7 et 9 km au-dessus des poˆles selon la saison. Au-dessus de la
tropopause s’e´tend la stratosphe`re, couche atmosphe´rique dont la particularite´ est une
augmentation de la tempe´rature moyenne avec l’altitude. La frontie`re supe´rieure de cette
couche, la stratopause, est situe´e approximativement a` 1 hPa et marque un maximum
relatif de tempe´rature. La stratosphe`re est caracte´rise´e par la pre´sence de l’ozone (cf.
section 1.1) qui explique l’inversion du gradient de tempe´rature apre`s le passage de la
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tropopause suite au re´chauffement cause´ par son absorption d’une partie du rayonnement
solaire incident.
Comme on vient de le voir la tropopause est la couche de transition entre la partie
haute de la troposphe`re et la partie basse de la stratosphe`re (UTLS ). La chimie et la
dynamique de l’UTLS sont d’un grand inte´reˆt pour l’environnement. C’est autour de
cette re´gion complexe que s’articulera notre travail de the`se. La de´finition classique de
la tropopause est fonde´e sur un crite`re thermique : l’altitude la plus basse a` laquelle le
gradient vertical de la tempe´rature devient infe´rieur a` 2◦C/km et reste en dessous de cette
valeur sur une e´paisseur d’au moins 2 km. Cette de´finition thermique est, toutefois, mal
adapte´e pour l’e´tude de certains phe´nome`nes dynamiques comme la caracte´risation des
e´changes de masses d’air entre la troposphe`re et la stratosphe`re (STE). Une de´finition
dynamique de la tropopause a e´te´ ainsi introduite par [Hoskins et al., 1985]. Elle est
base´e sur le tourbillon potentiel (ou vorticite´ potentielle) d’Ertel (note´ PV pour Potential
Vorticity) qui s’e´crit sous la forme :
PV =
~ξa.~∇θ
ρ
(2.1)
ou` ρ est la masse volumique et ~ξa est le tourbillon absolu qui correspond au rotation-
nel du champ de la vitesse absolue. ~∇θ est le gradient de la tempe´rature potentielle θ,
tempe´rature prise par une particule d’air sec amene´e de fac¸on adiabatique au niveau de
pression Ps :
θ = T (
Ps
P
)
R
cp (2.2)
avec T est la tempe´rature de la particule au niveau de pression P , R est la constante
spe´cifique de l’air sec (287.05 J.kg−1.K−1) et cp la chaleur massique a` pression constante
de l’air sec (1005 J.kg−1.K−1).
La PV est un bon traceur dynamique du mouvement des masses d’air car elle est
conserve´e lors de tout mouvement sans frottement et adiabatique (mouvement sur une
surface isentrope a` θ constante). Les valeurs PV qui marquent la tropopause aux latitudes
extra-tropicales se situent entre 1 PV U et 3 PV U avec l’unite´ de vorticite´ potentielle
de´finie par 1 PVU= 10−6m2.s−1.K.kg−1.
Sur les surfaces isentropes, la tropopause est repe´re´e par une bande de fort gradient
de PV dont la structure moyenne est repre´sente´e dans la figure (2.2). Cette structure
est de´termine´e d’une part par l’ajustement convectif-radiatif, et d’autre part par l’action
des ondes baroclines d’e´chelle synoptique aux moyennes latitudes. En effet, les ondes
baroclines sont susceptibles d’intervenir sur le gradient de PV des surfaces isentropes en
me´langeant de l’air stratosphe´rique a` forte PV avec de l’air troposphe´rique a` faible PV
le long de ces surfaces.
La PV sur une surface isentrope (voir Fig. 2.3) est calcule´e usuellement a` partir de la
formule suivante :
PV =
(f + ξrθ)
ρ
∂θ
∂P
(2.3)
ou` f est le parame`tre de Coriolis, ξrθ repre´sente la composante verticale du tourbillon
relatif sur une surface isentrope θ et ∂θ
∂P
repre´sente la stabilite´ statique.
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La PV est utilise´e comme outil diagnostique pour e´tudier les proprie´te´s de la circula-
tion atmosphe´rique. Elle permet de visualiser le transport des masses d’air en conside´rant
qu’elle est conserve´e a` l’e´chelle de quelques jours en utilisant par exemple un mode`le
haute-re´solution d’advection des contours de PV (voir Fig. 2.3). Nous avons utilise´ cette
approche dans notre e´tude [Semane et al., 2006] en se basant sur le mode`le a` haute
re´solution pour l’advection des contours de PV MIMOSA (Mode´lisation Isentrope du
transport Me´soe´chelle de l’Ozone Stratosphe´rique par Advection), force´ par les champs
me´te´orologiques de l’ECMWF [Hauchecorne et al., 2002]. Dans MIMOSA, le transport
diabatique a` travers les surfaces isentropes est pris en compte en imposant la relaxation
du champ de PV advecte´e (APV ) vers celui de la PV en entre´e du mode`le de l’ECMWF,
avec une constante de temps e´gale a` 10 jours.
La PV est utilise´e aussi pour la localisation d’autres barrie`res dynamiques comme
la bordure du vortex polaire (cf. section 2.3). Cette bordure est, en faite, de´finie par
l’endroit du maximum du gradient de la PV [Nakamura, 1996]. Comme la PV est
une grandeur hautement de´rive´e non mesurable, des espe`ces chimiques mesure´es ca-
racte´rise´es par leur longue dure´e de vie dans la basse stratosphe`re sont e´galement uti-
lise´es comme traceurs de la dynamique comme l’ozone ou le protoxyde d’azote N2O par
exemple [El Amraoui et al., 2008].
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Fig. 2.2 – Coupe latitude-altitude en moyenne zonale mensuelle. Les lignes pleines
repre´sentent la tempe´rature potentielle, les lignes pointille´es la tempe´rature, la ligne conti-
nue e´paisse repre´sente l’isoligne PV de 2 PV U , qui correspond en moyenne a` la tropo-
pause. La zone grise´e indique la ”lowermost stratosphere”. Les donne´es me´te´orologiques
utilise´es sont issues des analyses du Met Office britannique pour le mois de janvier 1993
(d’apre`s [Holton et al., 1995]).
2.2 E´changes entre la stratosphe`re et la troposphe`re
Les processus d’e´change de matie`re entre la stratosphe`re et la troposphe`re (STE) pro-
duisent des modifications conside´rables des profils verticaux des gaz et des ae´rosols. Un tel
changement aura des effets importants sur la dynamique a` travers le forc¸age radiatif. En
effet, ces e´changes STE se traduisent par exemple par une source naturelle d’ozone dans
la troposphe`re (que l’on a longtemps d’ailleurs pense´ eˆtre la seule). La redistribution des
gaz minoritaires provoque des effets radiatifs et dynamiques secondaires, qui influencent
les tempe´ratures de la basse stratosphe`re et la hauteur de la tropopause. Ces processus
de transport se de´veloppent sur de petites e´chelles spatiales mais sont globalement im-
portants et ont une influence tre`s forte sur les bilans de nombreuses espe`ces. En raison de
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Fig. 2.3 – PV sur la surface isentrope 320 K calcule´e a` partir des analyses de l’ECMWF
le 14 Mai 1992 a` 12 UTC. Le contour de 2 PV U est repre´sente´ par une ligne continue
e´paisse (d’apre`s [Appenzeller et al., 1996]).
14/5/92   12GMT
Fig. 2.4 – PV advecte´e (Advected PV , APV , est conside´re´e comme un traceur passif) sur
la surface isentrope 320 K pour le 14 Mai 1992 a` 12 UTC estime´e a` partir des analyses
du vent de l’ECMWF en utilisant un mode`le haute-re´solution d’advection des contours de
PV , (PV contour advection, [Norton et al., 1994], [Waugh et Plumb, 1994]). Le calcul
de l’APV du 14/05/1992 est commence´ avec un champ de PV de l’ECMWF interpole´
sur la meˆme surface isentrope le 10/05/1992. Les zones d’APV supe´rieure a` 1 PV U sont
repre´sente´es en couleur (d’apre`s [Appenzeller et al., 1996]).
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la nature approximativement adiabatique de l’UTLS, les me´canismes d’e´changes STE se
produisent pour la plupart en conjonction avec le transport le long des surfaces isentropes
(excepte´ la convection profonde). Cependant, la tropopause est associe´e a` un fort gra-
dient isentrope de PV qui agit comme une barrie`re dynamique et limite les e´changes STE.
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Fig. 2.5 – Illustration sche´matique des processus dynamiques de la haute troposphe`re-basse
stratosphe`re (d’apre`s [Holton et al., 1995]). Les lignes fines repre´sentent les isentropes et
les lignes e´paisses repre´sentent les barrie`res dynamiques. En-dessous de la surface isen-
trope 380 K (middle world) dans les re´gions extratropicales, la ligne e´paisse repre´sente
la tropopause. La ”lowermost stratosphere ” est la re´gion ou` les surfaces isentropes ren-
contrent la tropopause : les e´changes entre la stratosphe`re et la troposphe`re se produisent
le long des isentropes : comme dans le cas d’une foliation de la tropopause. Au-dessus de
la surface isentrope 380 K (overworld), les surfaces isentropes sont entie`rement situe´es
dans la stratosphe`re. La ”surf zone”, zone de me´lange, est la re´gion du de´ferlement des
ondes plane´taires dans les re´gions extratropicales de l’he´misphe`re d’hiver. Cette zone est
situe´e entre deux barrie`res : barrie`re subtropicale (bordure du re´servoir tropical) et bordure
du vortex polaire (voir section 2.3).
La structure latitudinale de l’e´change vertical illustre´e par la figure 2.5 re´ve`le la cir-
culation me´ridienne dite de Brewer-Dobson dans la basse stratosphe`re. Cette circulation
correspond a` une cellule de part et d’autre de l’e´quateur (Fig. 2.6), caracte´rise´e par des
ascendances e´quatoriales qui sont le prolongement de la cellule de Hadley troposphe´rique
(transport ascendant dans les tropiques et descendant aux latitudes moyennes), et des sub-
sidences a` moyenne et haute latitude. Notons qu’au-dessus, dans la haute stratosphe`re,
cette circulation comporte une cellule unique, initie´e dans les re´gions tropicales et oriente´e
vers le poˆle d’hiver. D’apre`s [Holton et al., 1995], la circulation de Brewer- Dobson ap-
paraˆıt essentiellement comme le re´sultat du de´ferlement dans la stratosphe`re hivernale,
d’ondes d’origine troposphe´rique : les ondes plane´taires de Rossby. Ces ondes doivent leur
existence a` la variation du parame`tre de Coriolis en fonction de la latitude. Le de´ferlement
de ces ondes, dans une re´gion connue sous le nom de ”surf zone” (Fig. 2.5), zone de
me´lange, induit une force dirige´e vers l’Ouest (wave-driven en anglais), qui associe´e a`
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Fig. 2.6 – Illustration sche´matique de la circulation de Brewer-Dobson, d’apre`s
[James, 1994].
la rotation de la terre, peut eˆtre envisage´e comme une action de pompage (”pump”
en anglais) par lequel le de´placement vers l’Ouest d’une ligne de particules induit son
de´placement vers le poˆle. Ce de´placement entraˆıne, par conservation de la masse, un mou-
vement ascendant d’air dans les re´gions tropicales, contrebalance´ par un re´chauffement
radiatif, et un mouvement descendant a` haute et moyenne latitude, contrebalance´ par un
refroidissement radiatif conduisant a` des tempe´ratures polaires nettement plus e´leve´es que
celles de l’e´quilibre radiatif. Cet e´cart par rapport a` la tempe´rature d’e´quilibre radiatif
s’explique ainsi lorsque l’on tient compte de l’impact de diffe´rents forc¸ages dynamiques,
principalement d’origine troposphe´rique, que subit la stratosphe`re.
Dans la re´gion de l’UTLS ou` les isentropes traversent la tropopause, l’air et les consti-
tuants chimiques peuvent eˆtre transporte´s de manie`re irre´versible, soit par des mouve-
ments adiabatiques, soit par des mouvements de petite e´chelle. Notons, de plus, que la
majorite´ des transports suivant la verticale se produisent pre`s des jets subtropicaux et
polaires. La re´gion la plus affecte´e par le transport est celle qu’on appelle ”lowermost stra-
tosphere”. Il s’agit de la zone de la stratosphe`re dont la limite supe´rieure est constitue´e
par la premie`re isentrope qui ne traverse pas la tropopause. Elle doit eˆtre diffe´rencie´e de :
– la partie troposphe´rique proche, ou` la convection transporte de la masse a` travers
les isentropes,
– du reste de la stratosphe`re, qui n’est pas accessible par les surfaces isentropes depuis
la troposphe`re.
Si l’on e´tudie le transport dans la ”lowermost stratosphere”, il faut prendre en compte
les de´tails de l’e´chelle synoptique et les processus de petite e´chelle. En effet, le me´lange
horizontal peut y eˆtre tre`s important et les e´changes entre la ”lowermost stratosphere” et
la troposphe`re peuvent eˆtre beaucoup plus rapides que les e´changes entre la ”lowermost
stratosphere” et la haute stratosphe`re. Cette approche place les e´changes STE dans le
cadre de la circulation ge´ne´rale, et aide a` pre´ciser les roˆles des diffe´rents me´canismes
implique´s ainsi que l’interaction entre grandes et petites e´chelles.
Il est a` noter que le taux d’e´change global n’est pas gouverne´ par des processus
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e´pisodiques intervenant au niveau de la tropopause, tels que la convection profonde ou le
me´lange turbulent associe´ aux niveaux supe´rieurs des fronts et aux cyclones. En revanche,
ces processus sur une e´chelle plus petite doivent eˆtre conside´re´s, afin de comprendre les
de´tails les plus fins des e´changes STE. La convection humide, par exemple, joue un roˆle
important dans les tropiques puisqu’elle apporte de l’air relativement humide dans l’envi-
ronnement stratosphe´rique relativement sec. L’air stratosphe´rique trouve son chemin dans
la troposphe`re par une large varie´te´ de phe´nome`nes irre´versibles d’e´change turbulent, y
compris la foliation de la tropopause et la formation des thalwegs tropicaux dans la haute
troposphe`re.
En conclusion, on peut discerner deux types d’approche diffe´rents pour expliquer les
me´canismes induisant des e´changes dynamiques entre la stratosphe`re et la troposphe`re.
– la premie`re approche consiste en l’e´tude des flux a` l’e´chelle globale des e´changes
STE et conduit a` la notion d’un controˆle non local de ces e´changes, qui de ce point
de vue, sont inde´pendants des processus a` me´so-e´chelle et se re´duisent au pompage
me´ridien lie´ a` l’activite´ ondulatoire stratosphe´rique. Cette approche est, en revanche,
inadapte´e pour l’e´tude de la variabilite´ de l’ozone et des me´canismes dynamiques a`
des e´chelles temporelles et spatiales infe´rieures.
– La seconde approche consiste en l’e´tude des me´canismes a` me´so-e´chelle, influant sur
les e´changes STE et, par conse´quent, sur l’ozone troposphe´rique dans la haute tro-
posphe`re, l’activite´ des courants jets au niveau des barrie`res dynamiques, la forma-
tion et la dissipation des gouttes froides et l’activite´ dynamique lie´e a` la convection
tropicale.
2.3 Vortex polaire
La distribution verticale de la tempe´rature (Fig. 2.1) montre que la stratosphe`re est
caracte´rise´e par une augmentation de la tempe´rature avec l’altitude d’environ 30◦C entre
la tropopause et la stratopause. Cet e´chauffement re´sulte de l’absorption du rayonnement
solaire ultraviolet par l’ozone dont la concentration est maximale dans cette re´gion de
l’atmosphe`re. L’e´quilibre radiatif est alors assure´ par un refroidissement lie´ aux processus
d’e´mission dans l’infrarouge, principalement par le dioxyde de carbone et la vapeur d’eau.
Apre`s les e´quinoxes d’automne (en septembre dans l’he´misphe`re Nord et en juin dans
l’he´misphe`re Sud), les re´gions polaires prive´es de rayonnement solaire, ne be´ne´ficient plus
de cet e´chauffement. Le refroidissement par infrarouge expose alors tre`s rapidement la
stratosphe`re polaire a` des tempe´ratures tre`s basses, infe´rieures a` celles des moyennes
latitudes, produisant ainsi un tre`s fort gradient horizontal de tempe´rature. La relation
du vent thermique induit (Eq. 2.6) des vents zonaux d’Ouest autour du 65◦ paralle`le,
tre`s intenses (supe´rieurs a` 100 m.s−1) entraˆınant la formation d’un gigantesque tourbillon
de circulation cyclonique tre`s rapide, appele´ vortex polaire (Polar vortex, voir Fig.2.5).
La formation du vortex polaire est donc conditionne´e par l’existence de l’ozone dans la
stratosphe`re. Paradoxalement, au sein de cette meˆme structure dynamique, des processus
physico-chimiques se conjuguent pour conduire a` la perte de l’ozone (cf. section 1.2.2).
Ce tourbillon, re´sultant du mouvement des masses d’air a` travers les iso-θ, par la cir-
culation diabatique, est de´limite´ par un net gradient de PV associe´ au jet stratosphe´rique
d’Ouest. Ce gradient positif de PV est ne´cessaire a` l’existence des ondes plane´taires de
Rossby, ne´es de l’ajustement des parcelles d’air en re´ponse au changement alternatif de
la PV . Ces ondes se propagent alors horizontalement le long des gradients de PV , d’ou` la
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structure ondulatoire de la circulation horizontale. La densite´ diminuant avec l’altitude,
leur amplitude augmente dans la stratosphe`re, l’e´nergie des ondes plane´taires, se propa-
geant verticalement, e´tant quasiment constante le long de la direction de propagation.
Ceci a pour conse´quence de perturber le vortex qui devient alors asyme´trique, entraˆınant,
de ce fait, un de´placement me´ridien des masses d’air sur une e´chelle de temps infe´rieure
a` un jour.
2.4 E´chauffement Stratosphe´rique Soudain
Un des phe´nome`nes spectaculaires de l’atmosphe`re moyenne est l’E´chauffement Stra-
tosphe´rique Soudain (ESS). Les e´pisodes d’ESS sont la conse´quence d’interactions non
line´aires entre les ondes et l’e´coulement moyen [Andrews et al., 1987]. Plus pre´cise´ment,
ils sont associe´s a` une amplification anormale des ondes plane´taires de Rossby. Ces
dernie`res sont ge´ne´re´es dans la troposphe`re et se propagent dans la stratosphe`re d’hi-
ver. En de´ferlant, elles peuvent conduire a` un e´chauffement tre`s rapide de 40 a` 60 K
en une semaine a` 10 hPa et a` une inversion du re´gime du vent d’Ouest en Est dans la
stratosphe`re polaire hivernale. La de´ce´le´ration rapide de la circulation rapide de la circu-
lation d’Ouest et l’augmentation concomitante de la tempe´rature re´sulte du fait que les
moyennes zonales du vent zonal et de tempe´rature ve´rifient l’e´quilibre du vent thermique
a` grande e´chelle (Eq. 2.6). Dans le plan vertical, l’un des effets les plus marquants est la
descente rapide de la stratopause (d’une dizaine de km) associe´e a` une augmentation de sa
tempe´rature (de plusieurs dizaines de Kelvin) en quelques jours. Ce phe´nome`ne a un effet
direct sur la distribution des constituants atmosphe´riques transporte´s dans cette re´gion
par la circulation diabatique de Brewer-Dobson. Il a e´galement un effet important sur la
circulation de la troposphe`re du fait de la propagation vers le bas jusqu’en troposphe`re,
des anomalies de la circulation stratosphe´rique produites par de tels e´chauffements. Selon
la situation me´te´orologique, c’est a` dire, selon les intensite´s des anomalies de tempe´ratures
et de vent zonal, un ESS peut eˆtre classe´ dans trois types : majeur, mineur et canadien.
1. L’e´chauffement majeur, principalement observe´ dans l’he´misphe`re Nord, requiert
deux conditions sur les moyennes zonales du vent zonal et de la tempe´rature :
– le re´chauffement de la re´gion polaire et l’inversion du gradient me´ridien de
tempe´rature entre le poˆle et 60◦ de latitude.
– la rupture du vortex polaire cyclonique : inversion du vent zonal a` 10 hPa d’Ouest
en Est au dessus de la re´gion polaire.
Cet e´chauffement est dit final s’il conduit a` la circulation d’e´te´ sans nouveau
re´tablissement des vents d’Ouest ; ce qui stoppe l’activite´ des ondes de Rossby
qui ne peuvent se propager verticalement que dans un e´coulement d’Ouest
[Charney et Drazin, 1961]. Une large circulation anticyclonique s’instaure alors a`
la place du vortex cyclonique polaire jusqu’au prochain hiver.
2. L’e´chauffement mineur est accompagne´ seulement d’une inversion du gradient
me´ridien de tempe´rature sans inversion du vent zonal.
3. L’e´chauffement canadien est accompagne´ d’une inversion du gradient me´ridien de
tempe´rature avec parfois un bref renversement de la circulation zonale au-dessus de
la re´gion polaire mais sans rupture du vortex. Il est caracte´rise´ par une intensifi-
cation de l’anticyclone des Ale´outiennes au-dessus de Canada, ce qui provoque un
de´placement du vortex polaire au-dessus de la Sibe´rie.
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Les ondes plane´taires sont donc, a` la fois l’origine de la de´formation du vortex au cours
de l’hiver, lors des ESS, et de sa disparition au retour du printemps. Ces perturbations
de grandes e´chelles jouent, de plus, un roˆle essentiel dans les diffe´rences he´misphe´riques
qui existent entre les circulations arctique et antarctique. Tout d’abord, l’activite´ des
ondes plane´taires e´tant plus faible dans l’he´misphe`re Sud que dans l’he´misphe`re Nord, le
vortex polaire austral est beaucoup plus fort et moins perturbe´ que son homologue bore´al.
En effet, ces ondes e´tant excite´es, dans la troposphe`re, par les contrastes thermiques
et orographique, l’imposante masse montagneuses d’Ame´rique du Nord et de plateau
Tibe´tain en Asie, ainsi que les forts contrastes mer-oce´an, favorisent le de´veloppement et
la propagation de ces perturbations dans la stratosphe`re en hiver. En revanche, le continent
antarctique est pratiquement centre´ sur le poˆle et entoure´ par une masse oce´anique, ce qui
limite le forc¸age des ondes de Rossby et permet, ainsi, le de´veloppement d’un tourbillon
polaire quasiment syme´trique beaucoup plus froid que le vortex bore´al. Les ESS e´tant
beaucoup plus fre´quents et intenses dans l’he´misphe`re Nord que dans l’he´misphe`re Sud,
le phe´nome`ne d’e´rosion du tourbillon y est beaucoup plus marque´, d’ou` les diffe´rences
observe´es dans la stabilite´, l’isolation et l’e´tendue spatio-temporelle du vortex. Cependant,
l’hiver austral 2002 a e´te´ en ce sens extraordinaire car on a pu y observer le premier
e´chauffement majeur a` la fin du mois de septembre [Newman et Nash, 2005].
2.5 Diagnostic de l’activite´ ondulatoire et du
me´lange
L’e´tude de la circulation ge´ne´rale, tant pour la troposphe`re que la stratosphe`re, uti-
lise des moyennes temporelles suffisamment longues pour filtrer les effets individuels
des syste`mes synoptiques afin de de´crire le comportement de cette circulation a` des
e´chelles temporelles mensuelles ou saisonnie`res. Cette section pre´sente tre`s rapidement les
e´quations habituellement utilise´es pour l’e´tude de la stratosphe`re et plus particulie`rement
pour le diagnostic de l’activite´ ondulatoire ([Andrews et al., 1987], [Holton et al., 2004]).
2.5.1 Flux d’Eliassen-Palm
Les e´quations en moyenne zonale eule´rienne transforme´e (TEM : Transformed Eu-
lerian Mean) sont une version ame´liore´e des e´quations eule´riennes conventionnelles. Ces
e´quations permettent de prendre en compte l’opposition des termes de flux de chaleur
et des flux adiabatiques de l’e´quation de la conservation de l’e´nergie, et ce dans le but
de de´gager la composante diabatique de la circulation, principalement responsable du
transport net des masses d’air des tropiques vers les poˆles [Holton et al., 2004]. La princi-
pale modification se trouve dans la de´finition de nouvelles composantes d’une circulation
me´ridienne re´siduelle (v∗, w∗) qui s’exprime sous la forme suivante :
v∗ = v − ρ−1RH−1∂(ρN
−2v′T ′)
∂z
(2.4)
w∗ = w −RH−1∂(N
−2v′T ′)
∂y
(2.5)
ou` v et w repre´sentent les moyennes zonales pour la composante me´ridienne v et
verticale w du vent, v
′
et T
′
repre´sentent les e´carts aux moyennes zonales pour le vent
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me´ridien et la tempe´rature, H est la hauteur d’e´chelle (∼8 km), N est la fre´quence de
Brunt-Va¨isa¨la¨ et v′T ′ est le flux me´ridien de chaleur.
L’incorporation de (v∗, w∗) dans les e´quations de la conservation de la quantite´ du
mouvement zonal, de l’e´nergie et de la masse donne, en plus de la premie`re e´quation du
vent thermique, les nouvelles e´quations TEM :
f
∂u
∂z
+RH−1
∂T
∂y
= 0 (2.6)
∂u
∂t
− fv∗ = ρ−1~∇ · ~F+X (2.7)
∂T
∂t
+N2HR−1w∗ =
J
cp
(2.8)
∂v∗
∂y
+ ρ−1
∂(ρw∗)
∂z
= 0 (2.9)
ou` u et T repre´sentent les moyennes zonales pour le vent zonal u et pour la tempe´rature
T , X repre´sente un terme de forc¸age par des tourbillons de petite e´chelle, J est le
re´chauffement diabatique et ~F est le flux d’Eliassen-Palm de´fini dans le plan me´ridional
(y,z) par
~F = (−ρu′v′ , ρfRH−1N−2v′T ′). (2.10)
Le flux d’Eliassen-Palm est une combinaison du flux de quantite´ de mouvement u′v′ et
du flux me´ridien de chaleur v′T ′ produits par les syste`mes quasi-ge´ostrophiques de grande
e´chelle (large-scale quasi-geostrophic eddies). La divergence de ce flux, ~∇ · ~F, repre´sente
donc l’action conjointe de ces deux flux sur le vent zonal. Le flux d’Eliassen-Palm est a` l’ori-
gine du mouvement ascendant aux re´gions tropicales accompagne´ d’une subsidence aux
re´gions polaires. Le flux J est lie´ a` l’e´cart entre la moyenne zonale de la tempe´rature et la
tempe´rature d’e´quilibre radiatif au niveau de la stratosphe`re [Andrews et al., 1987]. Ainsi,
le syste`me d’e´quations constitue´ des e´quations TEM et de la relation du vent thermique
permet de de´crire le fonctionnement ge´ne´ral de la dynamique stratosphe´rique. Ce qui
permet de diagnostiquer les interactions entre l’e´coulement moyen et les forc¸ages cause´s
par la dynamique ondulatoire et le rayonnement. Plus exactement, la localisation des en-
droits ou` se produisent les interactions ondes-e´coulement moyen est ge´ne´ralement base´e
sur l’examen du flux d’Eliassen-Palm et sa divergence. Dans [Semane et al., 2006], nous
avons utilise´ la forme quasi-ge´ostrophique du flux d’Eliassen-Palm [Andrews et al., 1987].
Cette forme s’exprime dans la plan (φ,z), φ e´tant la latitude, par
~F = (−ρa cos φu′v′, ρfa cosφv
′θ′
∂θ
∂z
) (2.11)
ou` a est le rayon de la terre et θ
′
repre´sente l’e´cart a` la moyenne zonale θ pour la
tempe´rature potentielle θ.
~∇ · ~F s’exprime en fonction des compostantes latitudinale (F (φ)) et verticale (F (z)) de
~F par
~∇ · ~F = (a cosφ)−1∂(cosφF
(φ))
∂φ
+
∂F (z)
∂z
(2.12)
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Le vecteur ~F donne la direction de propagation des ondes plane´taires dans le plan
(φ,z) ; ainsi en moyenne, l’activite´ des ondes plane´taires, en he´misphe`re d’hiver, est as-
socie´e a` un flux qui se propage de la troposphe`re a` la stratosphe`re puis vers l’e´quateur. Les
ondes plane´taires de´ferlent essentiellement aux endroits ou` le flux ~F converge (~∇·~F≪ 0).
2.5.2 Diffusivite´ effective
Dans cette section, nous pre´sentons la diffusivite´ effective, introduite
par [Nakamura, 1996], pour diagnostiquer le me´lange horizontal isentropique.
Dans la stratosphe`re, la circulation diabatique est ge´ne´ralement plus lente que le trans-
port isentropique. Si l’on ne´glige les processus diabatiques, la distribution d’un traceur
conservatif sur une surface isentrope est controˆle´e par les mouvements horizontaux sur
cette surface. Ainsi, en conside´rant un traceur conservatif, de concentration q(λ, φ, t) au
point (λ, φ) a` l’instant t, λ e´tant la longitude, dans un e´coulement 2-D non divergent, il
obe´it en tout point a` l’e´quation d’advection-diffusion suivante :
∂q
∂t
+
advection︷ ︸︸ ︷
~v · ~∇q =
diffusion︷ ︸︸ ︷
~∇ · (k~∇q) (2.13)
avec k : coefficient de diffusion (mole´culaire, turbulent ou nume´rique) suppose´
constant.
~v = (u, v) : vent horizontal.
Pour calculer la diffusivite´ effective, on exprime l’e´quation (Eq. 2.13) dans un syste`me
de coordonne´es de surface A = A(Q, t). A est la surface des zones du domaine d’e´tude
limite´es par une valeur donne´e Q (ligne d’iso-concentration) de la concentration q. Par
exemple, A peut eˆtre l’aire de la sphe`re terrestre pour laquelle la valeur de la concentration
q est supe´rieur ou e´gale a` Q. Pour une valeur Q, de´finissant un contour a` un instant
donne´, correspond une et une seule valeur de l’aire A (A est normalise´e par l’air du
domaine d’e´tude). Il est a` remarquer que A est inde´pendante de la ge´ome´trie des contours
du champ de traceur. Dans un syste`me de coordonne´es de surface, le traceur satisfait
l’e´quation bilan suivante :
∂Q(A, t)
∂t
=
∂(kLe
2 ∂Q
∂A
)
∂A
(2.14)
avec Le =
√
〈|~∇Q|2〉
(∂Q
∂A
)2
repre´sente la longueur e´quivalente du contour d’iso-concentration
Q a` la latitude e´quivalente φe. Elle mesure la complexite´ ge´ome´trique d’un champ de
traceur.
〈·〉 est l’ope´rateur ”moyenne” sur le contour d’iso-concentration Q et |~∇Q| repre´sente
le module du gradient de Q, calcule´ en chaque point de coordonne´es (λ,φ) a` partir des
gradients suivant les deux directions longitudinale et latitudinale :
|~∇Q| =
√
((a cosφ)−1
∂Q
∂λ
)2 + (a−1
∂Q
∂φ
)2 (2.15)
L’aire A est relie´e a` φe par :
A(φe) =
sinφmax − sinφe
sinφmax − sin φmin (2.16)
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Ou` φmin et φmax repre´sentent respectivement les latitudes minimale et maximale du
domaine d’e´tude, soit pour un domaine d’e´tude s’e´tendant du poˆle Nord au poˆle Sud :
φmin = −90◦ ⇐⇒ A = 1
φmax = 90
◦ ⇐⇒ A = 0
La latitude e´quivalente est obtenue par inversion de l’e´quation (2.16). Sur la figure
(2.7a), la zone grise´e correspond aux concentrations d’ozone Q ≥ 150 ppbv sur l’isentrope
340 K, et de´finit une aire A e´gale a` l’aire entre la latitude ge´ographique 35◦N et le poˆle
Nord (2.7b). D’ou` la correspondance entreQ = 150 ppbv, l’aire A et la latitude e´quivalente
φe = 35
◦N .
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Fig. 2.7 – Principe du syste`me de coordonne´es de surface A : (a) Isocontours des concen-
trations d’ozone (ppbv) du mode`le MOCAGE sur l’isentrope 340 K pour le 19 fe´vrier
1997 12 UTC ; (b) la zone grise´e correspond aux concentrations d’ozone Q ≥ 150 ppbv
sur l’isentrope 340 K, et de´finit une aire A e´gale a` l’aire entre la latitude ge´ographique
35◦N et le poˆle Nord (d’apre`s [Cathala et al, 2003]).
L’e´quation (2.14) s’e´crit en fonction de la latitude e´quivalente sous la forme :
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∂Q(φe, t)
∂t
=
1
a2 cosφe
∂(keff cosφe
∂Q
∂φe
)
∂φe
(2.17)
Le coefficient de diffusion keff associe´ a` l’e´quation diffusion (Eq. 2.17) est appele´
diffusivite´ effective. Il s’exprime en fonction de la diffusivite´ locale k sous la forme :
keff = k
Le
2
L0
2 (2.18)
L0 = 2πa cosφe repre´sente la longueur minimale possible du pe´rime`tre du contour
d’iso-concentration Q. L0 = Le lorsque | ~∇Q| est partout constant sur le contour Q.
En pratique, pour diagnostiquer le me´lange, on repre´sente le logarithme de la diffusivite´
effective normalise´e, qu’on note NED (Normalized Effective Diffusivity) :
NED = ln(
keff
k
) (2.19)
Dans [El Amraoui et al., 2008], la NED est calcule´e en prenant comme traceur le
champ du protoxyde d’azote N2O.
La longueur e´quivalente Le et la diffusion effective keff contiennent la meˆme infor-
mation sur le champ de traceur. Elles repre´sentent l’efficacite´ du me´lange induit par les
mouvements erratiques. Elles pre´sentent un minimum relatif a` l’endroit des barrie`res dyna-
miques et des valeurs maximales dans les re´gion de fort me´lange. Le gradient ∂Q
∂A
pre´sente
un maximum relatif a` l’endroit des barrie`res dynamiques (bordure du vortex polaire par
exemple).
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Chapitre 3
Assimilation, mode`les, donne´es
chimiques et diagnostic de
l’informativite´
L’assimilation de donne´es est issue a` l’origine de la ne´cessite´ de de´finir des conditions
initiales pre´cises a` la pre´vision me´te´orologique, dont la qualite´ en de´pend en grande partie
[Talagrand, 1997]. Elle de´signe une proce´dure selon laquelle des observations distribue´es
irre´gulie`rement dans le temps et l’espace, et les valeurs d’un mode`le nume´rique fusionnent
afin de, notamment :
– de´finir aussi pre´cise´ment que possible un e´tat (atmosphe´rique ou autre) en vue d’une
pre´vision ;
– estimer d’une manie`re optimale l’e´tat d’un syste`me sur toute une pe´riode de temps,
pour des e´tudes de variabilite´ par exemple ;
– optimiser les parame´trisations et identifier les erreurs syste´matiques d’un mode`le
nume´rique ;
– extrapoler l’estimation aux variables non observe´es ;
– optimiser la conception de re´seaux d’observations ;
L’assimilation de donne´es constitue ainsi un outil fondamental pour comprendre, surveiller
les processus physiques et chimiques de l’atmosphe`re et analyser des tendances a` plus
long terme. Cette technique largement utilise´e en me´te´orologie pour produire la meilleure
repre´sentation possible de l’e´tat de l’atmosphe`re, a` un instant initial donne´, peut eˆtre
de´crite comme suit. Dans un premier temps, on se fait une image de l’e´tat initial de
l’atmosphe`re par exemple a` partir d’une pre´vision nume´rique a` courte e´che´ance, appele´e
e´bauche. Cette e´bauche est cohe´rente avec les e´quations de la physique de l’atmosphe`re
mais entache´e d’erreur de pre´vision. On corrige ensuite cette e´bauche en la comparant aux
observations disponibles qui sont ge´ne´ralement he´te´roge`nes en nature et en re´partition et
ne sont pas force´ment lie´es directement aux variables du mode`le (radiances satellitales par
exemple). L’analyse est donc une pre´vision corrige´e en mesurant l’e´cart entre la pre´vision
et les observations. Cet e´cart peut eˆtre attribuable aux observations ou au mode`le de
pre´vision. La correction apporte´e a` l’e´bauche prend en compte ses incertitudes ainsi que
celles des observations.
L’assimilation de donne´es a e´te´ introduite relativement re´cemment en chimie at-
mosphe´rique par [Fisher et Lary, 1995] dans la stratosphe`re et par [Elbern et al.,1997]
dans la troposphe`re. Ainsi, la combinaison des donne´es observe´es avec un mode`le de
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chimie-transport permet d’obtenir une image plus re´aliste de l’e´volution de la compo-
sition chimique de l’atmosphe`re [Lahoz et al., 2007]. Il existe deux grandes classes des
techniques d’assimilation :
• l’assimilation se´quentielle est base´e sur la the´orie d’estimation line´aire statistique. Elle
ne traite les observations qu’au fur et a` mesure de leur disponibilite´ dans le temps
sans jamais utiliser des observations ”futures” [Kalman, 1960] (cf. Annexe B).
• l’assimilation variationnelle est base´e sur la the´orie de l’optimisation. Elle consiste a`
utiliser l’ensemble des mesures re´alise´es sur une pe´riode de´termine´e, appele´e feneˆtre
d’assimilation, pour trouver la meilleure trajectoire d’analyse durant cette pe´riode.
3.1 Assimilation variationnelle
Un syste`me d’assimilation combine trois sources d’information la connaissance a priori
de l’e´tat du syste`me c’est-a`-dire l’e´bauche et l’incertitude qui lui est associe´e, l’ensemble
des e´quations de´crivant l’e´volution du syste`me, synthe´tise´ en un mode`le reliant les do-
maines observe´s et ceux qui ne le sont pas, et enfin les observations et leurs erreurs.
L’analyse re´sultante est donc un compromis entre l’information apporte´e par l’e´bauche
et celle par les observations. La forme variationnelle de l’assimilation, utilise´e dans ce
travail, permet d’ajuster le mode`le a` un ensemble d’observations correspondant a` une
pe´riode donne´e ; l’e´tat qu’on cherche a` de´terminer correspond au minimum d’une fonc-
tion quadratique scalaire (appele´e fonction couˆt) mesurant la distance entre le mode`le et
les observations. La minimisation de cette fonction est effectue´e a` l’aide d’une me´thode
ite´rative ne´cessitant le calcul de son gradient. Dans le cadre de la the`se, nous avons utilise´
deux formes variationnelles de l’assimilation : la premie`re est de type 3D-FGAT (First
Guest at Appropriate Time) dont l’algorithme est pilote´ par le logiciel PALM (Projet
d’Assimilation par Logiciel Multi-me´thodes) et la deuxie`me est la me´thode variationnelle
quadri-dimensionnelle 4D-Var sous sa forme incre´mentale.
Les trois paragraphes suivants de´crivent les me´thodes variationnelles 4D-Var, 4D-Var
incre´mentale et 3D-FGAT incre´mentale.
3.1.1 Me´thode 4D-Var
La me´thode 4D-Var permet d’exploiter l’information contenue dans les obser-
vations simultane´ment sur une feneˆtre temporelle d’assimilation (voir par exemple
[Lewis et Derber, 1985], [Le Dimet et Talagrand, 1986], [Talagrand et Courtier, 1987],
[Lorenc, 1988], [The´paut et Courtier, 1991]). Elle consiste a` de´terminer la trajectoire op-
timale qui minimise une fonction couˆt, note´e J , mesurant la distance entre la trajectoire
du mode`le et des observations. Le re´sultat de cette me´thode de´finit la condition initiale
du mode`le tel que celui-ci reproduise un ensemble d’observations pour une pe´riode
donne´e. Cette approche permet, ainsi, une prise en compte explicite de la dynamique du
syste`me [The´paut et al., 1996]. La fonction J s’e´crit sous la forme ge´ne´rale suivante (en
suivant les notations de [Ide et al., 1997]) :
J (x) = Jb(x) + Jo(x) + Jc(x) (3.1)
Ou` Jb repre´sente le terme de rappel a` l’e´bauche, Jo est celui relatif aux observations
et Jc est un terme de contrainte supple´mentaire employe´ par exemple pour controˆler les
ondes de gravite´ ou garantir certaines contraintes physiques.
38
L’e´quation d’e´volution de l’e´tat du syste`me, faisant intervenir le mode`le M, s’e´crit
sous la forme suivante :
∂x(t)
∂t
=M[x(t)] (3.2)
Comme l’e´tat du mode`le ne de´pend que de son e´tat a` l’instant initial t0, x(t0). Cette
dernie`re constitue ainsi la variable de controˆle de la minimisation, c’est a` dire qu’on va
rechercher la valeur de cette variable qui minimise J . Ensuite, a` partir de cet e´tat initial,
le mode`le M calcule une analyse a` chaque instant tk, a` travers l’ope´ration suivante :
x(tk) =Mk,0[x(t0)] (3.3)
En l’absence du terme de contrainte Jc, J s’e´crit sous la forme :
J (x) = 1
2
[x(t0)−xb(t0)]TB−1[x(t0)−xb(t0)]+1
2
N∑
k=0
[yo(tk)−Hk[x(tk)]]TR−1k [yo(tk)−Hk[x(tk)]]
(3.4)
Le premier terme de l’e´quation (3.4) correspond a` Jb et le deuxie`me terme a` Jo . Le
vecteur xb(t0) repre´sente la valeur prise a` l’instant initial par le vecteur d’e´bauche x
b, qui
repre´sente ge´ne´ralement une pre´vision a` courte e´che´ance issue de l’analyse la plus re´cente.
xb(t0) est lie´ a` l’e´tat re´el x
t(t0) a` travers la relation suivante :
xb(t0) = x
t(t0) + ǫ
b (3.5)
ǫb de´signe les erreurs d’e´bauche et B repre´sente la matrice de leurs covariances. Cette
matrice contient des informations complexes sur les liens statistiques existant pour l’erreur
de pre´vision en chaque degre´ de liberte´ du mode`le (par exemple la valeur d’un champ
physique en un point de la grille du mode`le est un degre´ liberte´ du mode`le). Ces liens
statistiques sont de´crits par les fonctions de covariance, e´galement appele´es fonctions de
structure. Une fonction de structure caracte´rise ainsi le lien statistique existant entre un
degre´ de liberte´ donne´ et tous les autres degre´s de liberte´ du mode`le.
N est le nombre total d’observations disponibles.
L’ope´rateur d’observation a` l’instant tk, note´ Hk, e´tablit, a` partir des observations, un
e´tat observable yo(tk) de l’e´tat re´el x
t(tk) :
yo(tk) = Hk[xt(tk)] + ǫok (3.6)
L’ope´rateur d’observation Hk s’exprime en fonction de l’e´tat initial x(t0) par
Hk[xt(tk)] = HkMk,0[x(t0)] (3.7)
ǫok de´signe les erreurs d’observation a` l’instant tk et Rk repre´sente la matrice de leurs
covariances.
Les erreurs ǫok sont suppose´es inde´pendantes des celles de l’e´bauche ǫ
b. Cela s’exprime
en utilisant l’espe´rance statistique, E, par la formule suivante :
E[ǫokǫ
bT ] = 0 (3.8)
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L’assimilation 4D-Var consiste a` de´terminer, au final, l’e´tat analyse´ xa sur toute la
feneˆtre d’assimilation de telle manie`re a` ce qu’il ne soit pas e´loigne´ de l’e´bauche au temps
t0, x
b(t0), et que la trajectoire fournie par le mode`le a` partir de l’e´tat analyse´ au temps
t0 soit e´galement proche des observations y
o
k distribue´es dans la feneˆtre d’assimilation
(Fig. 3.1). L’e´tat initial recherche´ xa(t0) correspond au minimum de la fonction J .
La valeur de x(t0) qui minimise J est de´termine´e nume´riquement par l’utilisation
d’un algorithme ite´ratif ne´cessitant le calcul, a` chaque ite´ration, du gradient par rapport
a` la condition initiale x(t0), ∇x(t0)J . Ce gradient est calcule´ a` l’aide de la technique de
l’adjoint [Talagrand et Courtier, 1987] (cf. Annexe C) sous la forme suivante :
∇x(t0)J = B−1[x(t0)− xb(t0)]−
N∑
k=0
M∗k,0H
∗
kR
−1
k dk (3.9)
M∗k,0 etH
∗
k repre´sentent les ope´rateurs adjoints des ope´rateurs line´aires-tangents,Mk,0
et Hk, de Mk,0 et Hk :
Hk =
∂Hk
∂x(tk)
(3.10)
Mk,0 =
∂Mk,0
∂x(t0)
(3.11)
dk = y
o
k−Hk[Mk,0(x(t0))] de´signe la composante, a` l’instant k, du vecteur d’innovation
d, repre´sentant la distance, dans l’espace des observations, entre les observations et les
e´tats du mode`le.
Fig. 3.1 – Cycle d’assimilation 4D-Var dans un syste`me de pre´vision nume´rique. Dans la
feneˆtre d’assimilation [t0, tn] une analyse 4D-Var est effectue´e pour assimiler les observa-
tions en utilisant comme e´bauche, xb, une pre´vision a` courte e´che´ance issue de l’analyse
la plus re´cente. Cela re´actualise la trajectoire du mode`le initialement issue de l’e´bauche
(d’apre`s [Bouttier et Courtier, 1999]).
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3.1.2 Me´thode 4D-Var incre´mentale
L’introduction de l’approche incre´mentale en me´te´orologie a e´te´ motive´e par la
re´duction de couˆt qu’elle est susceptible d’apporter. En effet, dans l’approche 4D-Var
”classique” de´crite pre´ce´demment, a` chaque ite´ration de la minimisation de la fonction
couˆt, l’inte´gration du mode`le direct non-line´aire et de l’adjoint du mode`le line´arise´ est
couˆteuse. Les non-line´arite´s des mode`les atmosphe´riques peuvent conduire a` des fonc-
tions couˆts complexes et des minimisations tre`s longues. L’approche 4D-Var incre´mentale
offre l’avantage de rendre la fonction couˆt quadratique, ce qui garantit l’identification
d’un minimum unique. Le mode`le line´aire-tangent est e´crit avec une physique simplifie´e,
ce qui facilite conside´rablement l’e´criture de l’adjoint du mode`le. De plus, cette approche
utilise un mode`le line´aire-tangent a` une re´solution qui peut eˆtre d’ailleurs plus basse que
celle du mode`le non-line´aire. Ce faisant, le couˆt de la minimisation est significativement
re´duit. Cette approche incre´mentale consiste a` conside´rer comme variable de controˆle
l’e´cart entre l’e´tat du syste`me et l’e´bauche au lieu de l’e´tat du syste`me lui meˆme. Cette
nouvelle variable de controˆle, appele´e, incre´ment d’analyse, s’exprime ainsi :
δx(t0) = x(t0)− xb(t0) (3.12)
Les ope´rateurs d’observation et mode`le sont alors line´arise´s au premier ordre au voi-
sinage de l’e´bauche :
x(tk) ∼ xb(tk) +Mk,0δx(t0) (3.13)
H [x(tk)] ∼ H [xb(tk)] +HkMk,0δx(t0) (3.14)
En partant de l’e´quation (3.4) de la fonction couˆt, nous obtenons alors la fonction
couˆt, J , ainsi que son gradient sous forme incre´mentale, ∇δx(t0)J :
J (δx(t0)) = 1
2
δx(t0)
TB−1δx(t0)− 1
2
N∑
k=0
[dbk −HkMk,0δx(t0)]TR−1k [dbk −HkMk,0δx(t0)]
(3.15)
∇δx(t0)J (δx(t0)) = B−1δx(t0)−
N∑
k=0
M∗k,0H
∗
kR
−1
k [d
b
k −HkMk,0δx(t0)] (3.16)
dbk = y
o
k − Hk[xb(tk)] repre´sente la distance, dans l’espace des observations, entre les
observations et l’e´bauche a` l’instant tk.
Le de´roulement de la me´thode 4D-Var incre´mentale peut eˆtre de´crit comme suit. A
chaque ite´ration de la minimisation, le terme de la fonction couˆt lie´ aux observations est
calcule´ en propageant l’incre´ment dans le temps avec le mode`le line´aire-tangent. Le calcul
du gradient de la partie relative aux observations, ne´cessite l’inte´gration de l’adjoint du
mode`le line´aire-tangent sur toute la feneˆtre d’assimilation. A la fin de la minimisation,
l’incre´ment d’analyse obtenue est ajoute´ a` l’e´bauche. L’e´tat analyse´ a` l’instant initial de
la feneˆtre d’assimilation est ensuite propage´ par le mode`le non-line´aire jusqu’a` la fin de
la feneˆtre permettant d’obtenir une trajectoire analyse´e.
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Par ailleurs, de manie`re a` re´duire le couˆt de la minimisation, l’incre´ment d’analyse
δx(t0) est simplifie´ en lui appliquant un ope´rateur S correspondant a` une re´duction de
la re´solution. Ainsi, le nouveau incre´ment s’e´crit sous la forme δw(t0) = Sδx(t0). La
minimisation de la fonction couˆt se fait dans l’espace a` basse re´solution en fonction de
δw(t0) et l’analyse dans l’espace haute a` pleine re´solution est alors approxime´e avec
xa(t0) = x
b(t0) + S
−1δw(t0) (3.17)
ou` S−1 correspond a` un retour dans l’espace a` pleine re´solution.
On peut re´-e´crire la fonction couˆt de l’e´quation (3.15) dans l’espace a` basse re´solution
sous la forme
J (δw(t0)) = 1
2
δw(t0)
TB−1w δw(t0)−
1
2
N∑
k=0
[dbk −GkLkδw(t0)]TR−1k [dbk −GkLkδw(t0)]
(3.18)
ou` B−1w repre´sente la matrice de covariances d’erreurs d’e´bauche dans l’espace a` basse
re´solution. Gk et Lk sont respectivement les ope´rateurs line´aires-tangents des ope´rateurs
d’observation et du mode`le dans l’espace a` basse re´solution. Cette formulation fait interve-
nir l’inte´gration du mode`le a` basse re´solution et permet ainsi de re´duire conside´rablement
le couˆt nume´rique de la minimisation.
Cette procedure de minimisation est ame´liore´e avec la mise en place d’une boucle
externe. Pour chaque ite´ration i de cette boucle, l’analyse xai (t0) est donne´e par
xai (t0) = x
a
i−1(t0) + S
−1δwi(t0) (3.19)
avec xa0(t0) = x
b(t0) (pour la toute premie`re ite´ration i = 1).
L’e´quation (3.19) est appele´e mise a` jour de l’analyse ou de la trajectoire. L’incre´ment
d’analyse δwi(t0) obtenu a` la fin de l’ite´ration i correspond au minimum de la fonction
couˆt suivante :
J (δwi(t0)) = 1
2
δwi(t0)
TB−1w δwi(t0)−
1
2
N∑
k=0
[dik −GkLkδwi(t0)]TR−1k [dik −GkLkδwi(t0)]
(3.20)
avec dik = y
o
k −HkMk,0[xai−1(t0)] repre´sente le vecteur innovation a` l’ite´ration i. Son
calcul se fait toujours, au de´but de la boucle, dans l’espace a` haute re´solution avec des
ope´rateurs non line´aires. Ensuite, les ope´rateurs line´aires-tangentsGk et Lk sont construits
autour de l’e´tat Sxai−1(t0). Cette e´tape est un pre´alable pour la construction des ope´rateurs
adjoints, qui sont utilise´s pour le calcul du gradient de la fonction couˆt.
L’algorithme ite´ratif de la minimisation de la fonction couˆt pour chaque ite´ration i est
appele´e boucle interne en opposition a` la boucle externe de la mise a` jour de l’analyse.
3.1.3 Me´thode 3D-FGAT incre´mentale
L’approche 3D-FGAT incre´mentale suit la meˆme logique de la me´thode 4D-Var
incre´mentale mais conside`re que le mode`le line´aire-tangent vaut l’identite´. Par conse´quent,
l’adjoint du mode`le line´aire-tangent n’intervient pas dans la minimisation bien que l’inno-
vation soit toujours calcule´e avec le mode`le direct non-line´aire. En effet, dans la me´thode
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varitationnelle tridimensionnelle classique 3D-Var [Courtier et al., 1998] (cf. Annexe B),
toutes les observations sont conside´re´es valables au meˆme instant meˆme si elles sont
ge´ne´ralement distribue´es sur une feneˆtre temporelle alors que dans l’approche 3D-FGAT
les observations sont utilise´es en tenant compte de l’instant de leurs mesures. C’est-a`-dire
que chaque observation est compare´e a` l’e´tat du mode`le direct non-line´aire au pas de
temps le plus proche. Ne´anmoins, la correction apporte´e a` l’e´bauche se fait toujours a` un
instant donne´ de la feneˆtre (typiquement au de´but ou au milieu). La fonction couˆt et son
gradient de cette me´thode s’expriment sous la forme :
J (δx(t0)) = 1
2
δx(t0)
TB−1δx(t0)− 1
2
N∑
k=0
[dbk −Hkδx(t0)]TR−1k [dbk −Hkδx(t0)] (3.21)
∇δx(t0)J (δx(t0)) = B−1δx(t0)−
N∑
k=0
H∗kR
−1
k [d
b
k −Hkδx(t0)] (3.22)
La technique d’assimilation 3D-FGAT utilise´e dans le cadre de la the`se est pilote´e par
le logiciel PALM (Projet d’Assimilation par Logiciel Multi-Me´thodes). Ce logiciel permet
de de´composer l’algorithme d’assimilation en composantes et ope´rations e´le´mentaires,
chaque composante e´changeant des donne´es avec les autres [Lagarde et al., 2001]. Il ge`re
ainsi l’exe´cution dynamique des diffe´rentes composantes et l’e´change de donne´es permet-
tant une grande flexibilite´ me´thodologique pour choisir et ajuster la technique d’assi-
milation 3D-FGAT a` l’ensemble des observations conside´re´es [Massart et al., 2007]. Ce
dernier article, auquel j’ai e´galement contribue´, pre´sente de fac¸on de´taille´ les e´le´ments de
la me´thode 3D-FGAT utilise´e dans mes travaux d’assimilation avec le syste`me MOCAGE-
PALM (cf. Annexe A).
PALM est, en fait, un coupleur dynamique base´ sur un formalisme modulaire de´crivant
l’algorithme d’assimilation en terme de flux de donne´es entre des objets appele´s unite´s
e´le´mentaires. Ces unite´s sont des processus inde´pendants de l’algorithme qui utilisent,
transforment et fournissent des donne´es. Elles peuvent eˆtre facilement inte´gre´es dans
une chaˆıne, appele´e branche, au moyen de le´ge`res modifications pour eˆtre adapte´es au
formalisme PALM. Les unite´s sont par exemple, l’ope´rateur d’observations, l’ope´rateur
mode`le, son adjoint, le calcul des matrices de covariances d’erreurs, et e´galement les
ope´rations alge´briques a` effectuer. Elles communiquent les donne´es entre´es ou de sorties
entre elles par des flux entre´es ou sorties appele´s communications. En pratique, une unite´
est de´crite par sa carte d’identite´ ou` sont recense´s, outre le programme du processus en
jeu, l’ensemble des entre´es et sorties propres a` l’unite´, ainsi que les espaces auxquels elles
appartiennent.
Plusieurs branches paralle`les peuvent de´crire un algorithme. Par exemple, une branche
est consacre´e au mode`le, une deuxie`me est utilise´e pour les observations. A chaque branche
est attribue´ un processeur ; cette modularite´ de PALM permet d’optimiser la strate´gie
paralle`le en terme de couˆt de calculs. Par ses repre´sentations graphiques, le formalisme
PALM permet une visualisation comple`te de la chaˆıne d’assimilation (voir Fig. 3.2).
3.1.4 Re´sume´
La me´thode 4D-Var peut eˆtre de´crite comme suit. Tout d’abord une fonction couˆt est
construite afin de mesurer la distance entre la pre´vision et les observations. Ensuite, les
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Fig. 3.2 – Interface graphique de PALM. Extrait de l’algorithme 3D-FGAT de MOCAGE-
PALM.
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e´quations adjointes sont utilise´es pour e´valuer le gradient de cette fonction. Ces informa-
tions sont transmises a` un algorithme de minimisation pour trouver les conditions initiales
optimales ; c’est-a`-dire celles qui donneront une pre´vision optimale. Par sa prise en compte
de la dimension temporelle, la me´thode 4D-Var constitue une extension temporelle de la
me´thode 3D-Var. Ainsi, elle ne vise pas a` obtenir l’e´tat optimal a` un instant donne´, mais
la trajectoire optimale sur une feneˆtre temporelle. Les observations sont donc prises en
compte aussi bien dans leur distribution spatiale que temporelle. Cet aspect est de´ja` pris
en compte par la me´thode 3D-FGAT. Ne´anmoins, 4D-Var apporte un aspect temporel en
plus puisqu’elle propage l’information apporte´e par les observations a` l’instant initial de la
feneˆtre d’assimilation. De ce fait, l’analyse obtenue doit permettre au mode`le d’e´volution
d’avoir la trajectoire la plus proche possible de l’ensemble des observations utilise´es. Cette
ame´lioration de la 3D-FGAT permet d’ajouter la connaissance de l’e´volution du syste`me
comme information pour l’analyse. Pour ce faire, l’approche 4D-Var fait intervenir le
mode`le line´aire-tangent et son adjoint. Les proprie´te´s de la me´thode adjointe permettent
de jouer deux roˆles importants dans la me´thode 4D-Var : couplage des diffe´rents e´le´ments
de l’algorithme et le calcul du gradient de la fonction couˆt [Talagrand, 2003b] en vue de
sa minimisation. Elles permettent de contraindre des variables non observe´es par celles
qui le sont. Cet aspect fondamental de couplage assure´ par l’approche 4D-Var est exploite´
pour l’e´tude de l’interaction dynamique entre l’assimilation chimique et me´te´orologique
dans ARPEGE [Semane et al., 2008].
3.2 Mode`le de pre´vision nume´rique du temps AR-
PEGE
L’approche 4D-Var incre´mentale est utilise´e pour le mode`le de pre´vision
me´te´orologique de Me´te´o-France ARPEGE depuis le mois de juin de 2000
[Rabier et al., 2000] sauf pour les parame`tres de surface qui sont analyse´s avec un sche´ma
d’interpolation optimale.
ARPEGE est un mode`le global : les champs me´te´orologiques sont repre´sente´s
sur l’ensemble de la plane`te, en opposition a` un mode`le a` aire limite´e ou` seule
une re´gion est repre´sente´e. Les calculs de la dynamique se font sur des champs
repre´sente´s de manie`re spectrale : les champs me´te´orologiques sont repre´sente´s sous
formes de se´ries tronque´es d’harmoniques sphe´riques avec une troncature triangulaire
[Courtier et al., 1991]. Une spe´cificite´ du syste`me de pre´vision ARPEGE est la maille
e´tire´e [Courtier et Geleyn, 1988], qui permet d’obtenir une plus forte re´solution autour
d’un point particulier du globe, au de´triment de la re´solution aux antipodes.
Dans [Semane et al., 2008], ARPEGE est utilise´ avec une re´solution re´gulie`re globale
et une troncature T107 (≃ 189 km) pour assimiler l’ozone en plus des autres variables
ope´rationnelles a` savoir : la composante verticale du tourbillon relatif, la divergence ho-
rizontale du champ de vent, la tempe´rature, le logarithme de la pression de surface et
l’humidite´ spe´cifique. L’ozone est transporte´e en tant que traceur passif par le mode`le
direct sur une feneˆtre d’assimilation de 6 heures apre`s avoir e´te´ initialise´e au de´but du
cycle a` partir d’un e´tat initial fourni par le mode`le MOCAGE (cf. section 3.3).
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3.2.1 Transport d’ozone dans ARPEGE
Le transport d’une concentration q d’ozone est calcule´ a` l’aide de l’e´quation d’advection
suivante :
∂q
∂t
+ ~v · −→∇q = 0 (3.23)
L’e´quation (3.23) suppose que l’e´volution spatio-temporelle des concentrations d’ozone
est gouverne´e uniquement par l’action du vent ~v. Ainsi, tout processus de me´lange dont
la longueur d’e´chelle est infe´rieure a` la re´solution spatiale du mode`le ainsi que les sources
et puits chimiques de l’ozone sont ne´glige´s. Au cours du cycle d’assimilation de 6 heures
et dans les conditions de la haute troposphe`re - basse stratosphe`re, cette supposition est
valable.
Il existe trois sche´mas d’advection permettant de re´soudre l’e´quation (3.23) : Eule´rien,
Lagrangien et semi-Lagrangien. Dans la formulation Eule´rienne, l’observateur est fixe et
le flux d’air passe au travers des points de grille. Cette repre´sentation est stable si le
mouvement des masses d’air ne se fait qu’entre deux points de grille adjacents durant un
pas de temps. Cette condition est appele´e condition de Courant-Friedrichs-Levy (CFL),
et peut eˆtre contraignante dans le choix du pas de temps du mode`le.
Dans la repre´sentation Lagrangienne, l’observateur se de´place sur une parcelle d’air le
long d’une trajectoire et on suppose qu’il n’y a aucun e´change de matie`re avec l’environ-
nement. L’hypothe`se d’isolement de la parcelle n’e´tant valable que pour une dure´e limite´e
de quelques jours au plus, cette formulation limite la dure´e maximum d’inte´gration.
Notre sche´ma d’advection est base´ sur la repre´sentation semi-Lagrangienne. La solu-
tion en un point de grille au pas de temps t est, en fait, de´termine´e par un calcul Lagrangien
en arrie`re [Brasseur et al., 1999a]. Pour de´terminer la concentration d’un point de grille
du mode`le B a` l’instant t, q(B, t), la premie`re e´tape consiste a` rechercher la position d’un
point A (appele´ point origine) en t−∆t telle qu’une masse d’air advecte´e de manie`re La-
grangienne depuis A atteindra B a` l’instant t. La concentration q(B, t) correspond alors
a` la concentration q(A, t−∆t) obtenue par interpolation a` partir des concentrations des
points avoisinants de la grille du mode`le au meˆme instant.
3.2.2 Analyse monovarie´e de l’ozone
Comme on l’a vu pre´ce´demment, la construction de l’analyse ne´cessite la connaissance
de la matrice de covariances d’erreurs d’e´bauche B. Le roˆle de cette matrice est de filtrer
et de propager la correction apporte´e a` l’e´bauche par les observations. Sa formulation
prend en compte les couplages entre les variables analyse´es dans le but d’avoir un e´tat
initial dynamiquement cohe´rent respectant certains e´quilibres atmosphe´riques comme le
ge´ostrophisme par exemple. Comme dans [Derber et Bouttier, 1999], les corre´lations entre
les incre´ments d’analyse dans ARPEGE sont formule´es par l’interme´diaire des ope´rateurs
de balance ge´ostrophique et hydrostatique (M, N et O) tel que :
δDu ≡ δD −Mδξ (3.24)
(δT, δPs)u ≡ (δT, δPs)−Nδξ −OδDu (3.25)
– δξ : incre´ment de la composante verticale du tourbillon relatif.
– δD : incre´ment de la divergence horizontale du vent.
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– δDu : incre´ment de la divergence horizontale du vent non corre´le´ ou non e´quilibre´
(unbalanced).
– (δT, δ ln(Ps)) : vecteur incre´ment de la tempe´rature et du logarithme de la pression
surface.
– (δT, δln(Ps))u : vecteur incre´ment de la tempe´rature et du logarithme la pression de
surface non corre´le´.
Les ope´rateurs de balance M, N et O sont calcule´s statistiquement a` l’aide de la
me´thode du National Meteorological Center (NMC) [Parrish and Derber, 1992]. Afin
de spe´cifier les corre´lations d’erreur de l’e´bauche en analyse, cette me´thode consiste a`
calculer les covariances empiriques des diffe´rences entre couples de pre´visions partant
d’analyses diffe´rentes mais valables au meˆme instant (cf. Annexe D). Notons qu’elle est
e´galement utilise´e pour le calcul des covariances d’erreur d’e´bauche relatives a` l’ozone
[Semane et al., 2008] ; celles relatives aux autres variables du mode`le sont calcule´es a` l’aide
de la me´thode d’ensemble [Houtekamer et al., 1996] (Fig. 3.3). Cette me´thode inte`gre le
syste`me plusieurs fois sur la meˆme pe´riode (6h) avec des conditions initiales perturbe´es se-
lon une loi de distribution gaussienne pour produire un ensemble de pre´visions (e´bauches).
Les diffe´rentes conditions initiales sont re´alise´es en perturbant les observations yo de per-
turbations δyo = R
1
2 ζ (ζ est une re´alisation d’un vecteur ale´atoire de moyenne nulle
et de matrice de covariances la matrice identite´) compatibles avec la matrice de cova-
riances d’erreurs d’observation R (cf. section 3.5.3). Les diffe´rences entre les e´bauches
des diffe´rents membres permettent d’obtenir des substituts aux e´chantillons de l’erreur
d’e´bauche.
Pa xa
B xb
DATA y
ANALYSIS,Pa xa
PRIOR
Fig. 3.3 – Sche´ma de l’e´volution d’un ensemble d’assimilations perturbe´es. La matrice Pa
repre´sente la matrice de covariances d’erreurs d’analyse (d’apre`s Ehrendorfer au workshop
de 2006 sur les me´thodes adjointes).
Quant aux erreurs de l’humidite´ spe´cifique et de l’ozone, elles ne sont pas spe´cifie´es
comme e´tant corre´le´es avec les erreurs des variables dynamiques. Il s’agit en fait d’une
analyse monovarie´e pour ces deux variables. Dans le cas contraire, l’analyse est dite multi-
varie´e ([Holm et al., 1999], [Dethof et Holm, 1999]). Dans une approche monovarie´e pour
l’ozone, les erreurs d’e´bauche sur le rapport de me´lange d’ozone sont de´corre´le´es de celles
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sur la composante verticale du tourbillon relatif dans la formulation de B. Cette approche
a e´te´ adopte´e par [Peuch et al., 2000] pour l’assimilation 4D-Var de l’ozone parce qu’ils
ont trouve´ que l’approche multivarie´e conduit a` un impact ne´gatif sur l’analyse des va-
riables dynamiques du mode`le ARPEGE lors d’un exercice d’Expe´riences de Syste`me
d’Observation (OSE) applique´ aux donne´es HIRS1 d’ozone total. Ils ont conclu que des
donne´es d’ozone de forte densite´ et bonne qualite´ sont une condition de base pour ga-
rantir un couplage cohe´rent entre la dynamique et l’ozone dans une analyse multivarie´e.
Par ailleurs, l’assimilation 3D-Var d’ozone (donne´es satelittales 1978-2002 de TOMS et
SBUV2) du projet ERA-40 de l’ECMWF a e´te´ e´galement faite avec une approche mono-
varie´e afin de minimiser l’effet de l’ozone sur les autres variables du mode`le me´te´orologique
europe´en [Dethof et Holm, 1999]. Les champs d’ozone et du tourbillon relatif issus d’une
analyse monovarie´e d’ozone en 3D-Var ne sont pas alors e´quilibre´s l’un par rapport a`
l’autre ; un tel e´quilibre n’est assure´ qu’au niveau de l’e´bauche par l’interme´diaire de
l’avance temporelle du mode`le d’un cycle d’assimilation a` un autre. En 4D-Var, meˆme
avec une analyse d’ozone monovarie´e, les champs d’ozone et de la dynamique sont, par
contre, couple´s par l’interme´diaire de l’adjoint de l’e´quation de transport (Eq. 3.23),
([Riishøjgaard, 1996], [Holm et al., 1999], [Peuch et al., 2000]). C’est sur ce principe que
repose notre e´tude [Semane et al., 2008] dans laquelle l’approche multivarie´e est e´carte´e
au profit de l’approche monovarie´e pour l’ozone .
D’apre`s [Bennet, 1992] et [Holm et al., 1999]), en conside´rant uniquement les obser-
vations d’un traceur et dans le cas simplifie´ ou` ~v = (u(x, t), 0, 0) et q = q(x, t), l’adjoint
de l’e´quation (3.23) d’advection du traceur, s’exprime pour la partie dynamique sous la
forme :
∂u∗
∂t
+
∂(uau∗)
∂x
= u∗
∂ua
∂x
+ q∗
∂qa
∂x
(3.26)
ou` ua et qa repre´sentent respectivement les analyses du vent et de la concentration du
traceur avec l’approche 4D-Var et u∗ et q∗ de´signent les variables adjointes. Ainsi on voit
apparaˆıtre la contribution du terme source q∗ ∂q
a
∂x
, lie´ au champ du traceur, dans l’e´quation
de la variable adjointe du champ du vent. Ce terme source est non nul en pre´sence des
observations du champ de traceur dont le gradient d’analyse selon la direction x est non
nul.
Outre l’utilisation de l’ozone comme traceur du flux dans l’UTLS, une e´volution spatio-
temporelle re´aliste de sa distribution dans ARPEGE, pourrait intervenir dans les sche´mas
du transfert radiatif utilise´ dans l’assimilation des observations de radiances satellitales
et ainsi que dans la parame´trisation du rayonnement (interaction radiative) ; ces sche´mas
sont encore, a` l’heure actuelle, base´s sur un profil climatologique d’ozone, compte tenu
de la tre`s forte sensibilite´ des re´ponses particulie`res dans l’UTLS. En effet, d’apre`s des
expe´riences de [Cariolle and Morcrette, 2006] avec le mode`le de l’ECMWF, une variation
de 10 a` 20% de l’ozone peut conduire a` une variation de 4 K pour la tempe´rature du mode`le
au niveau de l’UTLS. [Sassi et al., 2005] ont trouve´ que des simulations faisant intervenir
une variation diurne de l’ozone montrent des diffe´rences de tempe´rature jusqu’a` 3 K dans
la stratosphe`re en comparaison avec celles base´es sur une climatologie pour l’ozone.
1L’instrument HIRS (High-resolution Infrared Radiation Sounder) est un radiome`tre infrarouge em-
barque´ sur les satellites de´filants de la NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration).
2L’instrument SBUV (Solar Backscattered Ultra-Violet) est un capteur ultraviolet embarque´ sur les
satellites de´filants de la NOAA
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3.3 Mode`le MOCAGE
3.3.1 Caracte´ristiques principales
MOCAGE (Mode`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande Echelle) est le mode`le tridi-
mensionnel global de chimie atmosphe´rique et de transport de Me´te´o-France. Il succe`de
au mode`le pre´ce´dent de la chimie stratosphe´rique REPROBUS [Lefe`vre et al., 1994]
de´veloppe´ en collaboration avec le NCAR et utilise´ au CNRM depuis 1991. Il est capable
de simuler les interactions entre dynamique, physique et chimie dans la basse stratosphe`re
et la troposphe`re en prenant en compte de manie`re de´taille´e les processus photochimiques
et le transport des espe`ces a` longue dure´e de vie comme l’indique la figure (3.4).
Fig. 3.4 – Principaux processus implique´s dans l’e´volution spatiale et temporelle des
distributions d’espe`ces chimiques dans l’atmosphe`re. L’ensemble de ces processus doit
eˆtre repre´sente´, au moins de fac¸on minimale, dans un mode`le de physico-chimie de
l’atmosphe`re. Les fle`ches a` double-sens indiquent que la quantification des transforma-
tions et des puits ne´cessite la prise en compte des concentrations des espe`ces (d’apre`s
[Delmas et al., 2005]).
MOCAGE ne´cessite des champs me´te´orologiques en mode force´ (calcule´s au pre´alable)
pour alimenter son sche´ma d’advection semi-Lagrangien (par exemple, le vent pour le
transport) et ses parame´trisations physiques et chimiques (par exemple, la tempe´rature
est utilise´e pour le calcul des vitesses des re´actions chimiques). Ainsi, les champs de vent
horizontal, tempe´rature, pression et humidite´ proviennent du mode`le ARPEGE ou du
mode`le ECMWF. La vitesse verticale du vent est recalcule´e par MOCAGE pour s’assurer
de la non-divergence, condition indispensable pour conserver la masse des constituants
chimiques.
MOCAGE permet de traiter simultane´ment jusqu’a` 4 niveaux de grilles im-
brique´es. Les re´solutions, choisies par l’utilisateur en fonction notamment des champs
me´te´orologiques disponibles, vont de 2◦ pour un domaine global a` 0.02◦ (environ 2 km)
pour un domaine sur une grande agglome´ration. Cette configuration multi-e´chelles per-
met de couvrir un spectre tre`s large d’applications depuis la pre´vision de la qualite´
jusqu’a` la simulation de la contribution des processus chimiques a` l’e´volution clima-
tique [Teysse`dre et al., 2007]. De plus, elle permet des comparaisons avec des observa-
tions in situ comme par exemple la compagne ESCOMPTE [Dufour et al., 2004]. Sur la
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verticale, dans sa version standard, MOCAGE posse`de 47 niveaux entre la surface et le
1er niveau isobare 5 hPa (∼ 35 km) avec environ 7 niveaux dans la couche limite at-
mosphe´rique (Fig. 3.5). La coordonne´e verticale est une coordonne´e hybride combinant
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Fig. 3.5 – Les 47 niveaux verticaux hybrides (σ,P ) dans la version standard du mode`le
MOCAGE. A gauche le de´coupage de l’atmosphe`re en 47 couches, a` droite les coefficients
Ai et Bi permettant de calculer la pression de chaque niveau i suivant la formule Ai+Bi.Ps,
avec Ps la pression de surface.
les syste`mes a` coordonne´es de pression et a` coordonne´es σ de telle sorte que la couche la
plus proche de la surface e´pouse le relief, comme dans le cas du mode`le ARPEGE. Dans
la version de MOCAGE avec un forc¸age de l’ECMWF, 60 niveaux sont utilise´s entre la
surface et 0.1 hPa. Au niveau de la re´gion de la tropopause et dans la basse stratosphe`re,
la re´solution de MOCAGE est de l’ordre de 800 m (en 47 niveaux) et de l’ordre de 1 km
(en 60 niveaux).
3.3.2 Sche´mas chimiques et physiques
Plusieurs sche´mas de parame´trisation chimique sont inte´gre´s dans MOCAGE et
peuvent eˆtre appele´s de manie`re optionnelle en fonction des applications envisage´es. Il
s’agit des sche´mas stratosphe´riques Cariolle [Cariolle et De´que´, 1986] et REPROBUS
[Lefe`vre et al., 1994] et le sche´ma troposphe´rique RACM [Stockwell et al., 1997] et la com-
binaison deux derniers sche´mas, RACMOBUS. REPROBUS contient plus d’une centaine
de re´actions chimiques en phases he´te´roge`ne et homoge`ne. RACM (Regional Atmospheric
Chemistry Mechanism) prend en compte les espe`ces et les re´actions chimiques primor-
diales pour la chimie troposphe´rique, comme les oxydes d’azote et les COVNM (composes
organiques volatils non me´thaniques). Quant a` RACMOBUS, il prend en compte environ
50
119 espe`ces et jusqu’a` 372 re´actions chimiques a` la fois dans la troposphe`re et dans la
stratosphe`re.
La partie dynamique de la mode´lisation peut eˆtre se´pare´e en deux parties : trans-
port re´solu et transport sous maille. Pour son sche´ma transport re´solu, MOCAGE est
base´ sur la repre´sentation semi-Lagrangienne de [Rasch and Williamson, 1990]. Quant
au transport sous maille, la convection et la diffusion turbulente sont prises en compte.
Ces phe´nome`nes sont en effet capables de transporter des constituants chimiques de-
puis la surface jusque dans la basse stratosphe`re en tre`s peu de temps. Deux sche´mas
de convection peuvent eˆtre utilise´s : le sche´ma de [Tiedtke, 1989] et le sche´ma de
[Bechtold et al., 2001]. La diffusion turbulente est base´e sur le sche´ma de [Louis, 1979].
Ces sche´mas sont pre´sente´s de manie`re de´taille´e et e´value´es dans [Josse et al., 2004]. Les
processus d’e´change de surface, comme les e´missions pour un grand nombre de polluants
primaires et le de´poˆt sec, sont e´galement pris en compte. Ils sont traite´s de manie`re exter-
nalise´e ([Michou et Peuch, 2002], [Michou et al., 2002]). Le de´poˆt sec en surface est base´
sur le sche´ma de [Wesley, 1989] en plus d’une parame´trisation plus de´taille´e que celle
utilise´e habituellement dans la mode´lisation a` l’e´chelle globale, prenant en compte l’effet
du stress hydrique des plantes et le de´poˆt sur les surfaces mouille´es. Sont e´galement pris
en compte le calcul de la ne´bulosite´ et les interactions des gaz avec les phases condense´es,
ainsi que le lessivage par les pre´cipitations des espe`ces solubles et la modification des
fre´quences de photolyse en fonction des nuages.
MOCAGE est largement implique´ dans les initiatives nationales [Honore´ et al.,2008]
et internationales [Hollingsworth et al., 2008] visant a` mettre en place une capacite´
ope´rationnelle de pre´vision et d’analyse/re´-analyse de la composition chimique de l’at-
mosphe`re.
3.4 Mesures chimiques assimile´es
Les diffe´rentes proble´matiques environnementales mentionne´es dans la section (1.2.2)
ont fait de l’ozone, l’un des constituants chimiques atmosphe´riques les plus mesure´s. Les
observations re´alise´es sont varie´es et les principes de mesure mis en oeuvre sont divers.
Dans ce chapitre, nous pre´sentons les donne´es satellitales utilise´es dans notre travail : les
profils d’ozone de l’instrument MIPAS du satellite ENVISAT ainsi que les profils d’ozone
et du protoxyde d’azote (N2O) des instruments SMR et MLS embarque´s respectivement
a` bord des satellites ODIN et AURA.
3.4.1 ENVISAT/MIPAS
Le satellite ENVISAT (ENVIonmental SATellite) de l’agence spatiale europe´enne a
e´te´ lance´ le 1er mars 2002. Il de´crit une orbite he´liosynchrone circulaire a` 800 km d’alti-
tude et couvre totalement le globe en 35 jours. Les trois instruments relevant de chimie
atmosphe´rique sont :
– GOMOS : Global Ozone Monitoring by Occultation of Stars.
– MIPAS : Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding.
– SCIAMACHY : SCanning Imaging Absorption spectroMeter for Atmospheric Car-
tograpHY.
L’instrument MIPAS est un spectrome`tre a` transforme´e de Fourier [ESA, 2000]. Son
objectif principal est de documenter et de caracte´riser des processus chimiques et dyna-
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miques re´gissant la re´partition de l’ozone dans la stratosphe`re et la haute troposphe`re
en mesurant la re´partition verticale des gaz a` l’e´tat de traces. Il mesure le rayonnement
e´mis par l’atmosphe`re avec une vise´e au limbe, c’est-a`-dire tangentiellement aux couches
de l’atmosphe`re terrestre (Fig. 3.6), entre 6 et 68 km et couvre une large plage spectrale
dans le proche et moyen infrarouge entre 4.15 et 14.6 microme`tres. A partir de ces me-
sures, les algorithmes d’inversion permettent de restituer des profils verticaux de plusieurs
compose´s atmosphe´riques. Les profils d’ozone, utilise´s dans ce travail, sont restitue´s entre
13 km et 68 km d’altitude avec une pre´cision de l’ordre de 25% et une re´solution verticale
d’environ 3 km [Wargan et al., 2005] . Fournies par l’agence spatiale europe´enne comme
sous-produits de l’inversion des spectres, la matrice de covariances d’erreurs d’observations
est non diagonale. Des corre´lations entre observations sont donc prises en compte.
3.4.2 ODIN /SMR
Le satellite ODIN a e´te´ lance´ en fe´vrier 2001 dans le cadre d’une collaboration entre le
Canada, la Finlande, la France et la Sue`de, avec comme objectif prioritaire l’observation
de la couche d’ozone stratosphe´rique. C’est un satellite a` orbite polaire he´liosynchrone
comportant deux instruments a` son bord. Un spectrographe Ultra-Violet couple´ a` un
imageur Infra-Rouge (OSIRIS) et un ensemble de cinq radiome`tres micro-ondes SMR
(Sub-Millimeter Radiometer). L’ensemble SMR, utilise´ dans ce travail, effectue des me-
sures au limbe de l’e´mission atmosphe´rique entre 7 et 70 km environ. Il permet de mesurer
les profils de concentration de diffe´rentes mole´cules dans la stratosphe`re comme l’ozone
et le protoxyde d’azote (N2O) [Murtagh et al., 2002]. Ces profils sont restitue´s a` l’aide
de l’algorithme MOLIERE-5 (Microwave Observation LIne Estimation and REtrieval,
version 5), base´ sur la technique de [Rodgers, 2000]. Ainsi, avec une re´solution verticale
de l’ordre de 2 km, les profils d’O3 sont restitue´s a` partir de 19 km d’altitude avec une
pre´cision de 25% tandis que ceux du protoxyde d’azote sont restitue´s a` partir de 15 km
avec une pre´cision de 5%. Fournies comme sous-produits de l’inversion des spectres, les
erreurs d’observation associe´es a` ces mesures sont conside´re´es comme inde´pendantes. Par
conse´quent, les matrices de covariances d’erreurs d’observation de l’instrument SMR sont
diagonales : en dehors des variances, les covariances sont nulles.
3.4.3 AURA/MLS
Troisie`me satellite du syste`me d’observation de la Terre de la Nasa apre`s Aqua et Terra,
AURA a pour mission d’e´tudier la qualite´ de l’air, l’ozone stratosphe´rique et l’e´volution
du climat. En orbite a` 705 km d’altitude depuis le 15 juillet 2004, quatre instruments sont
embarque´s a` bord de ce satellite. L’instrument HIRDLS (High Resolution Dynamics Limb
Sounder) e´tudie la distribution globale des tempe´ratures et des espe`ces chimiques dans la
stratosphe`re et la haute troposphe`re. Le spectrome`tre TES (Tropospheric Emission Spec-
trometer) mesure dans l’infrarouge les diffe´rents types de pollution dans la troposphe`re,
du sol jusqu’a` environ 10 kilome`tres d’altitude. L’instrument OMI (Ozone Monitoring
Instrument) vise la surveillance de la couche d’ozone dans la stratosphe`re. Le radiome`tre
au limbe en hyperfre´quence MLS (Microwave Limb Sounder), utilise´ dans ce travail, me-
sure les radiances e´mises dans le domaine micro-onde et fournit des profils verticaux des
constituants chimiques depuis la haute troposphe`re jusqu’a` la me´sosphe`re. L’ozone est
restitue´e entre 13 et 70 km avec une pre´cision de 5 a` 15% tandis que le protoxyde d’azote
est restitue´ entre 16 et 50 km avec une pre´cision de 5% et avec une re´solution de 2-3 km
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([Froidevaux et al., 2006], [Waters et al., 2006]).
Fig. 3.6 – Le sondage en e´mission au limbe est une technique de mesure de profils
de´termine´s a` partir de sondages descendants depuis la me´sosphe`re jusqu’a` la haute tro-
posphe`re en passant par la stratosphe`re : la vise´e au limbe est essentiellement confine´e
dans les couches atmosphe´riques, le but est d’acce´der a` une information discre`te sur la
verticale en balayant le limbe atmosphe´rique (d’apre`s [Delmas et al., 2005]).
3.5 Diagnostic de l’informativite´ des observations as-
simile´es
Les observations ont une importance capitale dans un cycle d’assimilation car elles
permettent de recaler les mode`les de pre´vision vers la re´alite´. Le formalisme variation-
nel permet d’assimiler des observations tre`s he´te´roge`nes en genre, ine´galement re´parties
dans l’espace et dans le temps. Comme le nombre de degre´s de liberte´ d’un mode`le de
pre´vision nume´rique est dix fois plus grand que le nombre des observations a` assimiler,
il est donc important de pouvoir estimer l’impact des observations sur l’analyse avec
une me´trique objective. Les recherches sur de tels crite`res d’estimation ont de´bouche´ sur
deux diagnostics, les Degrees of Freedom for Signal (DFS), degre´s de liberte´ du signal
[Chapnik et al., 2006] et la re´duction de variance [Desroziers et al., 2005]. Ces diagnostics
sont applique´s dans [Semane et al., 2008] aux profils d’ozone d’AURA/MLS ainsi qu’aux
radiances sensibles a` l’humidite´, assimile´es en ope´rationnel dans ARPEGE, et ce dans
l’objectif d’e´valuer et de comparer leurs informativite´s et leurs impacts dynamiques sur
l’analyse.
3.5.1 Les DFS
Les DFS quantifient la confiance faite aux observations vis a` vis de l’e´bauche, dans
l’e´laboration de l’analyse. Tout syste`me physique posse`de un certain nombre de degre´s
de liberte´, qui doivent eˆtre spe´cifie´s pour donner son e´tat. Par exemple, un syste`me de
trois e´quations a` trois inconnues peut eˆtre re´solu, puisque les trois degre´s de liberte´ (3
inconnues) sont controˆle´s par les trois e´quations. Notre syste`me d’assimilation est controˆle´
par une e´bauche et des observations. Les DFS sont les degre´s de liberte´ controˆle´s par les
observations assimile´es dans ce syste`me. Ce diagnostic permet de mesurer l’impact d’une
observation sur son e´quivalent analyse´.
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L’assimilation d’observations est conside´re´e comme un proble`me d’estimation baye-
sienne : estimer la distribution de probabilite´ conditionnelle de l’e´tat de l’e´coulement,
connaissant tout ce que l’on connaˆıt. L’estimation line´aire statistique permet de
de´terminer la meilleure estimation bayesienne [Talagrand, 2003a] de l’e´tat re´el (BLUE,
Best Linear Unbiased Estimator), xa, sous la forme d’une combinaison line´aire de
l’e´bauche xb et des observations yo. Le BLUE correspond a` l’analyse dont la variance
d’erreur est minimale et s’exprime de la fac¸on suivante :
xa = K
(
xb
yo
)
(3.27)
La matriceK, appele´e matrice gain, regroupe les coefficients de la combinaison line´aire,
K = BHT (HBHT +R)−1 (3.28)
L’expression de l’estimateur BLUE, xa, est donne´e par la formule suivante :
xa = xb +K(yo −Hxb) (3.29)
En multipliant xa par H, on obtient :
Hxa = (I−HK)Hxb +HKyo (3.30)
On de´finit DFS par :
DFS = Tr(HK) (3.31)
Les DFS correspondent, en fait, a` la trace de la de´rive´e de l’analyse dans l’espace des
observations par rapport aux observations ([Cardinali et al., 2004], [Rodgers, 1996]) :
DFS = Tr(∂(Hx
a)
∂yo
) (3.32)
Ce diagnostic de DFS est e´galement de´fini pour une partition d’observations i dans le
cas ou` la matrice de covariances d’erreurs qui lui est associe´e est diagonale. La de´finition
s’e´tend ainsi a` cette partition i a` travers l’expression suivante :
DFSi = Tr(HKSi) (3.33)
avec Si = Π
T
i Πi, ou` Πi est l’ope´rateur de projection permettant de passer de l’en-
semble des observations a` la partition i. Si est un ope´rateur qui permet d’annuler tous les
e´le´ments qui ne correspondent pas a` la partition i.
3.5.2 Re´duction de la variance
Dans d’un cycle d’assimilation, nous partons d’une e´bauche et des observations pour
obtenir une analyse xa. L’erreur d’analyse ǫa repre´sente l’e´cart entre l’e´tat analyse´ et l’e´tat
re´el de l’atmosphe`re :
xa = xt + ǫa (3.34)
La re´duction de variance correspond a` la diffe´rence entre la variance d’erreur d’e´bauche
et celle d’analyse. Elle permet d’e´tudier l’impact des observations sur les champs analyse´s.
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Elle quantifie, ainsi, l’influence des observations a` rapprocher l’analyse de l’e´tat re´el pour
un champ analyse´ donne´.
En supposant que les erreurs d’e´bauche et d’observations ne sont pas corre´le´es entre
elles et que les matrices de leurs covariances respectives sont correctement spe´cifie´es, les
matrices de covariances des erreurs d’analyse A et d’e´bauche B sont, alors, lie´es par la
relation suivante :
A = B−KHB (3.35)
Ainsi, la re´duction de variance totale des erreurs d’analyse engendre´e par les observa-
tions assimile´es est donne´e par :
r = Tr(B)− Tr(A) = Tr(KHB) (3.36)
La re´duction de variance ainsi de´finie est une quantite´ he´te´roge`ne car non normalise´e
faisant intervenir des valeurs aux unite´s distinctes telles que des tempe´ratures, des humi-
dite´s ou des vents. Comme dans le cas du diagnostic DFS et sous les meˆmes conditions,
si les observations peuvent eˆtre de´compose´es en diffe´rentes partitions avec des erreurs
d’observations inde´pendantes, la re´duction de variance associe´e a` une partition i s’e´crit
sous la forme suivante :
ri = Tr(KSiHB) (3.37)
En appliquant une transformation L sur les matrices de covariances d’erreurs d’analyse
A et d’e´bauche B, la relation de la re´duction de variance pour une partition i devient :
ri = Tr(LKSiHBL
T ) (3.38)
La transformation L peut prendre diffe´rentes formes. Elle peut, par exemple, corres-
pondre a` un ope´rateur de projection sur un champ donne´, ce qui permet de re´cupe´rer un
diagnostic homoge`ne en u2, si u est l’unite´ du champ sur lequel la projection a e´te´ re´alise´e
[Desroziers et al., 2005].
Dans le cas particulier ou` L = B−
1
2 , LBLT devient la matrice identite´. La re´duction
de variance normalise´e par B vaut :
ri = Tr(KSiH) = Tr(HKSi) (3.39)
On retrouve ainsi le diagnostic des DFS.
Le diagnostic DFS produit une mesure globale de l’informativite´ des observations
sur l’analyse, contrairement a` la re´duction de variance, qui peut eˆtre se de´cliner par
champ analyse´. Ces deux diagnostics re´agissent de manie`re oppose´e aux variations de lon-
gueurs des corre´lations spatiales de l’e´bauche. Les DFS diminuent avec l’introduction de
corre´lations spatiales alors que la re´duction de variance augmente. En effet, plus la porte´e
des corre´lations augmente, plus l’information apporte´e par les observations contribue a`
re´duire la variance sur un plus grand domaine.
3.5.3 Calcul pratique des diagnostics
La me´thode de [Girard, 1987] donne une approximation de la trace d’une matrice P
par la relation suivante :
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Tr(P) = E[ζ ·P · ζT ] (3.40)
ou` ζ est un vecteur ale´atoire gaussien d’une moyenne nulle et une matrice de
covariances qui vaut l’identite´. E de´signe l’espe´rance statistique.
Le calcul des DFSi, pour une partition d’observations i suffisamment grande, se fait
en appliquant l’e´quation Eq. 3.40 :
DFSi = Tr(HKSi)
=⇒
DFSi = Tr(SiHK)
=⇒
DFSi = Tr(R− 12SiHKR 12 )
=⇒
DFSi ≃ ζTR 12R−1SiHKR 12 ζ
=⇒
DFSi ≃ δyoTR−1SiHKδyo
=⇒
DFSi ≃ δyoTR−1ΠiTΠiHKδyo
=⇒
DFSi ≃ δyoi TRi−1ΠiHKδyo
δyo = R
1
2 ζ repre´sente le vecteur des perturbations de toutes les observations conte-
nues dans le vecteur yo. Afin de respecter les conditions de l’applicabilite´ de la me´thode
de [Girard, 1987], les perturbations δyo doivent obe´ir a` une distribution gaussienne.
δyoi = Πiδy
o de´signe la projection du vecteur des perturbations δyo sur la partition
i.
Ainsi, le calcul pratique des DFSi utilise la formule suivante :
DFSi = δyoi TRi−1ΠiHδxa(δyo) (3.41)
ou` δxa(δyo) = Kδyo correspond, en pratique, a` la diffe´rence entre deux analyses
obtenues respectivement avec des observations perturbe´es et non perturbe´es.
En appliquant la meˆme me´thodologie au calcul de la re´duction de variance pour une
partition i, on obtient :
ri = δy
o
i
TRi
−1ΠiHBLTLδxa(δyo) (3.42)
Ces diagnostics ont e´te´ mis en oeuvre pour mon travail [Semane et al., 2008], de´crit
au chapitre 7.
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Chapitre 4
Etude d’un e´change STE
Ce chapitre est un re´sume´ de l’article [Semane et al., 2007], publie´ en octobre
2007 dans la revue Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society.
Semane, N., V.-H. Peuch, L. El Amraoui, H. Bencherif, S. Massart, D. Ca-
riolle, J.-L. Attie´, et R. Abida, An observed and analysed stratospheric ozone
intrusion over the high Canadian Arctic UTLS region during the summer of
2003, Quart. J. R. Meteorol. Soc., 133 (S2), 171-178, 2007.
La re´gion qui apparaˆıt aujourd’hui comme la plus sensible aux changements de la
stratosphe`re et du climat se situe a` l’interface entre la haute troposphe`re et la basse
stratosphe`re [WMO, 2003]. Elle joue un roˆle complexe et fondamental dans le syste`me
climatique aussi bien du point de vue de la dynamique et du rayonnement que de la com-
position chimique. Sa dynamique impacte conside´rablement la pre´vision me´te´orologique
qui s’ame´liore en incluant de plus en plus des couches stratosphe´riques et sa composi-
tion chimique, plus particulie`rement en ozone et en vapeur d’eau, a un fort impact sur le
bilan radiatif de la terre. Les mouvements des barrie`res dynamiques, telles que les vor-
tex polaires, les barrie`res subtropicales et la tropopause, sont a` l’origine des e´changes
des masses d’air entre la stratosphe`re et la troposphe`re (STE). Mis en e´vidence dans
les anne´es 1960 ([Danielsen, 1968]) par l’e´tude des traceurs radioactifs e´mis directement
dans la stratosphe`re par les explosions thermonucle´aires, ces e´changes STE se produisent
de fac¸on pre´fe´rentielle dans les re´gions de la frontie`re entre les masses d’air froides po-
laires et celles plus chaudes provenant des basses latitudes [Clark et al., 2007]. Ils gou-
vernent largement l’abondance de nombreuses espe`ces traces tant dans la troposphe`re
que dans la stratosphe`re. Les foliations de tropopause, par exemple, donnent lieu a` des
intrusions stratosphe´riques d’air sec riche en ozone qui peut atteindre la basse troposphe`re
[Stohl et al., 2003] ou encore le transport depuis la couche limite vers la stratosphe`re par
convection profonde dans la re´gion e´quatoriale. L’intensite´ de ces e´changes STE est difficile
a` e´valuer, mais des e´tudes ont pu de´terminer le flux de masse global traversant la tro-
popause a` partir d’analyses dynamiques issues des centres de pre´visions me´te´orologiques
[Holton et al., 1995]. Les STE peuvent se de´rouler a` des e´chelles spatiales que l’on peut
qualifier de phe´nome`nes sous-maille par rapport aux re´solutions des mode`les. Leurs effets
sur la composition chimique de la stratosphe`re et de la troposphe`re ont e´te´ e´tudie´s inten-
sivement, mais les de´tails sur la manie`re dont les masses d’air sont transporte´es entre la
stratosphe`re et la troposphe`re et sur leurs contributions dans le bilan des espe`ces traces
dans l’UTLS, ne sont pas bien e´tablis.
Les e´tudes de la composition chimique de l’UTLS se sont conside´rablement de´veloppe´es
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re´cemment ; une quantite´ importante de donne´es satellitales re´colte´es par des spec-
trome`tres infrarouges et micro-ondes sur des missions spatiales en cours (ODIN, ENVI-
SAT, AURA) est disponible en plus des mesures ae´roporte´es et de ballons-sondes. Meˆme
si les mesures satellitales actuelles de l’UTLS ont l’avantage d’assurer une couverture
globale, il existe, ne´anmoins, un besoin pour acce´der un e´chantillonnage a` une meilleure
pre´cision au voisinage de la tropopause. Un nouveau de´veloppement des e´tudes de l’UTLS
est l’usage intensif de la technique d’assimilation de donne´es pour confronter mesures chi-
miques et CTM. Cette technique constitue ainsi une approche adapte´e pour contraindre
la mode´lisation avec la varie´te´ des mesures disponibles et produire des donne´es dont la
qualite´ est maˆıtrise´e. Elle permet de caracte´riser les distributions tridimensionnelles des
espe`ces chimiques dans le but d’en tirer une information sur les phe´nome`nes couple´s de
chimie et de dynamique dans l’UTLS, notamment dans la perspective d’ame´liorer l’estima-
tion des bilans des gaz traces a` l’e´chelle globale. Pour l’ozone notamment, il existe encore
de tre`s fortes disparite´s entre les mode`les globaux d’e´tat d’art [Stevenson et al., 2006].
Notre e´tude [Semane et al., 2007] concerne l’examen des valeurs exceptionnellement
e´leve´es de la concentration d’ozone observe´es au niveau de l’UTLS de l’Arctique canadien
en aouˆt 2003. Cette anomalie d’ozone a e´te´ de´tecte´e sur un radiosondage d’ozone de la
station canadienne Eure´ka (80N◦,86◦W) du re´seau NDACC (Network for Detection of
Atmospheric Composition Change).
Ce cas d’e´tude est bien documente´ en conside´rant une grande varie´te´ de donne´es
a` savoir : radiosondages NDACC avec ozone et parame`tres me´te´orologiques, donne´es
me´te´orologiques de l’ECMWF, simulations CTM (MOCAGE ), analyses issues du syste`me
d’assimilation 3D-FGAT MOCAGE -PALM des profils d’ozone de l’instrument ENVI-
SAT/MIPAS. L’analyse de ces diffe´rentes donne´es a montre´ que les maximums de concen-
tration d’ozone observe´s au niveau de l’UTLS au-dessus de la station d’Eure´ka au de´but
du mois d’aouˆt 2003 sont lie´s a` la dynamique au niveau de la tropopause. Plus exactement,
il s’agit d’un e´pisode de STE cause´ par une anomalie positive du tourbillon potentiel diag-
nostique´e a` l’aide des analyses de l’ECMWF au voisinage de la tropopause. En effet, cette
dynamique particulie`re de la tropopause a provoque´ une de´cente d’air stratosphe´rique sec
et riche en ozone. L’examen du profil d’humidite´ au-dessus d’Eure´ka, a montre´ une zone
de tre`s faible humidite´ co¨ıncidant avec le maximum des concentrations d’ozone ; ce qui
constitue inde´niablement la trace d’une masse d’air stratosphe´rique qui s’est trouve´e au
voisinage de la tropopause au de´but du mois d’aouˆt 2003. Sa signature exceptionnelle sur
la distribution de l’ozone ainsi que son e´tendue horizontale et verticale ont e´te´ correcte-
ment assimile´es par MOCAGE -PALM alors que le CTM seul ne les a pas reproduites.
Ainsi, l’utilisation conjointe du CTM MOCAGE global avec une grille horizontale de 2◦
× 2◦ et de l’assimilation des profils d’ozone de ENVISAT/MIPAS a reproduit correcte-
ment une intrusion stratosphe´rique de petite e´chelle. L’assimilation MOCAGE -PALM a
permis la propagation spatiale et temporelle de l’influence des donne´es de MIPAS vers
la re´gion cle´ de la tropopause (le niveau le plus bas de MIPAS est a` environ 13 km, soit
nettement au dessus dans la re´gion conside´re´e). Comme dans la plupart des CTM, les si-
mulations non contraintes de MOCAGE dans l’UTLS sont, en fait, sujettes aux diffusions
nume´riques lie´es aux forts gradients verticaux pre´sents dans cette zone de l’atmosphe`re
[Law et al., 2000]. De ce fait, les simulations des CTM sous-estiment les gradients ver-
ticaux d’ozone au voisinage de la tropopause, et ce en comparaison aux mesures in-situ
notamment celles de MOZAIC effectue´es a` bord d’avions commerciaux (Measurements
of OZone and water vapour by in-service AIrbus airCraft) [Cathala et al, 2003]. Ce cas
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d’e´tude montre que l’assimilation des mesures satellitales d’ENVISAT/MIPAS dans le
CTM MOCAGE ame´liore notablement sa simulation des gradients verticaux d’ozone au
voisinage de la tropopause ; un tel avantage devrait force´ment aider pour l’e´valuation
du bilan d’ozone dans l’UTLS a` l’e´chelle plane´taire. Cette e´tude comple`te celle publie´e
par [Clark et al., 2007], qui a assimile´ dans MOCAGE les observations ae´roporte´es MO-
ZAIC.
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ABSTRACT: An exceptional ozone increase in the upper troposphere–lower stratosphere region has been recorded by
an ozone sounding performed over the high Canadian Arctic at the beginning of August 2003. Simultaneously observed
low humidity and low tropopause height suggest that this anomalous ozone enhancement is attributed to a downward
transport from the stratosphere. This latter transport is investigated by using the Ertel potential vorticity field calculated
from the ECMWF analyses. The occurrence of such high ozone concentrations is shown to be due to stratospheric ozone-
rich air intrusions. These latter mesoscale phenomena are successfully captured using the assimilation of Envisat/MIPAS
ozone profiles into the global three-dimensional chemistry transport model of Me´te´o-France (MOCAGE). This study shows
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1. Introduction
The exchange of air masses, Ertel potential vorticity (PV),
moisture, and chemical species between the stratosphere
and the troposphere is a key issue in understanding
climate change (Yang, 1995). Variations of the transition
zone between the chemically active stratosphere and the
dynamically active troposphere play an important role
in that exchange (Danielsen, 1968; Wei, 1987) and thus
affect the upper troposphere–lower stratosphere (UTLS)
ozone concentration. Indeed, the ozone distribution in the
lower stratosphere is under the influence of both transport
and in situ chemistry (Hegglin et al., 2006) and exerts
a strong effect on UV radiation reaching the ground
(Orsolini et al., 2003; Orsolini and Nikulin, 2006).
Data assimilation, which consists of combining in an
optimal way observations provided by instruments with
an a priori knowledge about a physical system such
as output from a three-dimensional chemistry-transport
model (3D-CTM), is an important tool for improving our
understanding of the current UTLS ozone distribution,
and how it may evolve in the future. It has been used
* Correspondence to: N. Semane, Me´te´o-France (CNRM/GMGEC/
CARMA), 42 Avenue Gaspard Coriolis, 31057 Toulouse Cedex 01,
France. E-mail: noureddine.semane@cnrm.meteo.fr
recently for the study of the troposphere (e.g. Elbern
and Schmidt, 2001; Pradier et al., 2006), the UTLS (e.g.
Cathala et al., 2003), and the stratosphere (e.g. Errera
and Fonteyn, 2001; Fierli et al., 2002; El Amraoui et al.,
2004). According to Rood (2003), in order to add value
to the direct knowledge of ozone, beyond that which
is obtained directly from the observation, an assimilated
ozone dataset needs to have global coverage with vertical
resolution comparable to (or better than) that directly
observed by limb-viewing research instruments. Further,
high accuracy is required near the tropopause in order
to get the partitioning of ozone between the troposphere
and stratosphere correct. As the information given by
either the observation or the model is uncertain near the
tropopause, the most efficient way to improve the analysis
near this region is by using new observations that directly
resolve the lower stratosphere. Such observations became
available after the launch of the ENVIronment SATellite
(Envisat) in 2002, which carries several instruments such
as the Michelson Interferometer for Passive Atmospheric
Sounding (MIPAS), allowing the retrieval of ozone
profiles.
In this paper, with the help of assimilated Envisat/
MIPAS ozone profiles, we attempt to give an interpre-
tation of an ozone peak in the UTLS region observed
Copyright  2007 Royal Meteorological Society
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over the high Canadian Arctic in the beginning of August
2003. As reported by previous studies, which focused on
the Arctic ozone distribution (Shapiro et al., 1984; Raatz
et al., 1985; Chung and Dann, 1985; Oltmans et al.,
1989; Dibb et al., 1994), stratospheric air intrusions into
the Arctic troposphere are frequently observed during the
winter in connection with synoptic weather systems and
the ozone transported downwards in such events could
constitute an important term in the tropospheric ozone
budget. According to Holton et al. (1995) and Stohl et al.
(2003), the intruding stratospheric air typically forms fil-
amentary structures, which appear as laminae in ozone
profiles and as filaments on water vapour satellite images.
The purpose of this paper is to demonstrate the effi-
ciency of ozone data assimilation to capture a strato-
spheric intrusion signature using the assimilation of
MIPAS ozone retrievals into the Me´te´o-France 3D-CTM
MOCAGE (MOde`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande
Echelle). The data and analytical tools used in this study
are described in section 2. In section 3, we evaluate the
MIPAS analysis by comparison with independent obser-
vations. In section 4, we characterize the summer 2003
ozone anomaly using an ozonesonde dataset and we show
the behaviour of MIPAS ozone assimilation over the stud-
ied site. The causes of that anomaly are investigated in
section 5. Conclusions are presented in section 6.
2. Data and analysis
In this section, we give a brief overview of ozone
observations, meteorological data and the assimilation
system that we have used in this study.
2.1. Ozone and meteorological data
The summer (June, July and August) ozone profiles
recorded from June 1996 to August 2004 at Eureka,
Nunavut, Canada (80.05 °N, 86.43 °W) used in this study
are provided by the Network for the Detection of
Atmospheric Composition Change (NDACC), formerly
the Network for the Detection of Stratospheric Change
(NDSC). Ozonesondes are launched weekly and pro-
vide in situ measurements of ozone partial pressure, tem-
perature, humidity and horizontal winds. In addition,
three-dimensional ozone data for the summer of 2003
are obtained from the limb-scanning MIPAS instrument
aboard the Envisat satellite (D-Pac 4.61 version prod-
ucts, German Processing and Archiving Centre, Euro-
pean Space Agency (ESA); Raspollini et al. 2006).
MIPAS is a Fourier transform spectrometer which pro-
vides a number of geophysical parameters relevant for
the study of atmospheric chemistry, climatology and tro-
pospheric/stratospheric exchange processes. It measures
high-resolution gaseous emission spectra at the Earth’s
limb in the altitude range from 6 to 68 km (Wargan et al.,
2005). Its along-track resolution is nearly 500 km, and its
vertical resolution is approximately 3 km. A comprehen-
sive description of the MIPAS instrument can be found in
ESA (2000). MIPAS data have been successfully used by
Lahoz et al. (2007) for the study of meteorological and
ozone evolution of the stratosphere in the Northern Hemi-
sphere during spring and summer 2003. The assimilation
includes MIPAS retrievals that give profile information at
about 14 levels from the MOCAGE model top at 0.1 hPa
down to about 200 hPa. Additionally, the dynamical pro-
cesses are investigated with the help of the European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
6-hourly analyses (Simmons et al. 2005). Here, diagno-
sis of dynamics focuses principally on the Ertel potential
vorticity (PV) deduced from the ECMWF wind and tem-
perature analyses.
2.2. Data assimilation system
The assimilation system used in this study is MOCAGE-
PALM. This system has been successfully used in
the intercomparison exercise done by Geer et al. 2006
within the European project ASSimilation of Envisat
data (ASSET). Indeed, the assimilation of Envisat/MIPAS
ozone retrievals of July–November 2003 into MOCAGE-
PALM produced ozone analyses in a good agreement
with independent data such as ozonesondes and Halogen
Occultation Experiment (HALOE) measurements.
The components of MOCAGE-PALM system are as
follows. The first one is MOCAGE, a global 3D-CTM
model (Peuch et al., 1999). This model covers the plan-
etary boundary layer, the free troposphere and the strato-
sphere and provides a number of optional configura-
tions with varying domain geometries and resolutions,
as well as chemical and physical parametrization pack-
ages. MOCAGE is used for several applications: oper-
ational chemical weather forecasting in Me´te´o-France
(e.g. Dufour et al., 2004), data assimilation research (e.g.
Cathala et al., 2003; Pradier et al., 2006). In this study,
MOCAGE is forced dynamically by winds, temperature,
humidity and surface pressure from the ECMWF analyses
and is used with the following configuration:
(1) 2° × 2° horizontal resolution,
(2) 60 hybrid (σ , p) levels from the surface up to 0.1 hPa
with a vertical resolution of approximately 1 km in
the UTLS,
(3) linear ozone chemistry parametrization of Cariolle
and Teysse`dre (2007), and
(4) a semi-Lagrangian transport scheme (Rasch and
Williamson, 1990).
The second component of MOCAGE-PALM system is
the PALM tool developed by the Centre Europe´en de
Recherche et Formation Avance´e en Calcul Scientifique
(CERFACS; Lagarde et al., 2001). This tool pilots the
dynamic launching of the coupled components (fore-
cast model, algebra operators, inputs and outputs of
observational data) and the parallel data exchanges. The
assimilation algorithm is based on the 3D-First Guess at
Appropriate Time (3D-FGAT) method (Fisher and Ander-
sson, 2001). This method is a compromise between the
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well-known 3D-Var and 4D-Var techniques. It compares
the observation and background at the correct time and
assumes that the increment to be added to the background
state is constant over all the assimilation window instead
of propagating it with a linear model. The choice of this
assimilation technique limits the size of the assimilation
window, since it has to be short enough compared to
chemistry and transport timescales. It is implemented as
follows for the present study:
(1) the size of the assimilation window is 3 hours,
(2) the background of the ozone state is obtained by
the integration of the model from the ozone field
analysed during the previous step,
(3) the background-error standard deviation is taken as
proportional to the background ozone field (20%),
(4) as the background-error covariance matrix is neces-
sary for determining how observational information
is spread in space, this is accounted for using a
correlation model based on a generalized diffusion
operator (Weaver and Courtier, 2001), and
(5) the observations errors as given along with the
MIPAS dataset, which include variance and vertical
correlation errors, are included into the observation
covariance matrix error.
In order to start the assimilation with an ozone field
well balanced with the atmospheric dynamics, a one-
month free run (MOCAGE with linear ozone chemistry)
of the forecast model from the model climatology for the
month of June has been performed to provide the ozone
initial conditions for 1 July 2003. This forecast run or free
run was extended up to 8 August 2003. Ozone profiles
from 200 hPa to 0.1 hPa derived from MIPAS retrievals
are assimilated in MOCAGE-PALM from 1 July 2003 to
8 August 2003. Comparison between ozone fields from
the raw model simulation (free run) and the assimilation
allows a straightforward evaluation of the impact of the
assimilation.
3. Analysis and free run comparison with
independent observations
In order to assess if the changes to the vertical structure
of the free run (MOCAGE with linear ozone chemistry)
ozone field are an improvement, ozone profiles from both
the MIPAS MOCAGE-PALM analysis and the free run
are compared with independent ozonesonde observations
obtained from NDACC. Figures 1(a) and (b) show ozone
profiles from the Northern Hemisphere (NH) stations
Ny-Alesund (78.93 °N, 11.95 °E) on 30 July 2003 and
Payerne (46.8 °N, 6.95 °E) on 1 August 2003. In addition,
Figures 1(c) and (d) show ozone profiles from the tropical
station Paramaribo (5.81 °N, 55.21 °W) on 31 July 2003,
and the Antarctic Neumayer station (70.65 °S, 8.26 °W)
on 2 August 2003. The MIPAS analysis and the free run
ozone profiles are the profiles from the grid point closest
to the sonde location at the closest analysis time. The
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Figure 1. Ozone profiles in mPa from sondes (thick solid), MOCAGE free run with linear ozone chemistry (dotted), and MIPAS MOCAGE-PALM
analysis (dashed) from the Northern Hemisphere stations of (a) Ny-Alesund (78.93 °N, 11.95 °E) on 30 July 2003, (b) Payerne (46.8 °N, 6.95 °E)
on 1 August 2003, (c) the tropical station of Paramaribo (5.81 °N, 55.21 °W) on 31 July 2003, (d) and the Antarctic station of Neumayer (70.65 °S,
8.26 °W) on 2 August 2003.
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assimilation of MIPAS ozone data has a large impact on
the shape of the free run profile at Ny-Alesund. The ozone
profile from MIPAS analysis agrees well with the sonde,
while the one from the free model overestimates the
ozone values above the ozone maximum. At Payerne the
assimilation of MIPAS ozone profiles leads to decreased
ozone values around the ozone maximum. Again this
agrees better with the sonde. The impact on the Antarctic
profiles is smaller than in the NH, but the analysis profile
agrees better with the sondes above the ozone maximum
if MIPAS ozone data are assimilated. At Paramaribo, the
analysis ozone values are lower at the ozone maximum
when MIPAS data are assimilated, but the differences are
very small.
4. Ozone anomaly and assimilation behaviour over
Eureka
4.1. Ozone anomaly
This section is designed to characterize a positive ozone
anomaly in the UTLS ozone partial pressure that was
observed over the high Canadian Arctic at the begin-
ning of August 2003. Figure 2(a) shows Eureka ozone
partial pressure as function of pressure for 1 August
2003 at 0000 UTC as obtained from the sonde, com-
pared with the corresponding summer mean profile which
is obtained by averaging together all Eureka sondes pro-
files of June, July and August from 1996 to 2004. We
note that the ozonesonde profile on 1 August 2003 shows
a remarkable departure from the climatological sum-
mer mean profile (greater than 2σ deviation) between
250 hPa and 350 hPa. The magnitude of such high ozone
concentration layers on the regional ozone distribution
compared to the climatological values requires further
investigation into their sources. Simultaneous measure-
ments made by the same radiosonde (Figure 2(b)) show
low humidity over the same vertical range as the ozone
anomaly, compared to the summer mean profile. In addi-
tion, Figure 1(c) depicts the temperature profile as a func-
tion of pressure obtained for the same date, compared
to the summer mean profile. The cold point tropopause
height for the same date, as indicated by the tempera-
ture inversion at 360 hPa level in Figure 2(c), is lower
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Figure 2. (a) Ozone partial pressure profile as function of pressure as obtained over Eureka (80.05 °N, 86.43 °W) in the Canadian Arctic on 1
August 2003 at 0000 UTC from Eureka ozonesounding; (b) same as (a) but for humidity; (c) same as (a) but for temperature. (d) Ozone partial
pressure profile as function of pressure as obtained over the same location and the same date as (a) from sonde (thick solid), MOCAGE free
run with ozone linear chemistry (dotted), and MIPAS MOCAGE-PALM analysis (dashed). In (a, b, c), dashed lines indicate the summer mean
profile and the two dotted lines indicate ±1σ standard deviations from the summer climatology obtained from all Eureka profiles of June, July
and August from 1996 to 2004. In (d), dashed-dotted line corresponds to a one month mean profile obtained by averaging together all Eureka
MIPAS MOACAGE-PALM analysis profiles from 9 July 2003 to 8 August 2003.
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than the climatological one with a difference that reaches
2 km. The low humidity and low tropopause height
suggest that the air masses associated with the UTLS
enhanced ozone concentrations on this occasion are most
probably due to stratospheric ozone-rich air intrusions.
4.2. Assimilation behaviour over Eureka
Figure 2(d) shows Eureka ozone partial pressure as a
function of pressure for 1 August 2003 at 0000 UTC as
obtained from the sonde, from the free run, and from
the MIPAS MOCAGE-PALM analysis. These profiles
are compared to the corresponding mean profile, which
is obtained by averaging together all Eureka MIPAS
analysis profiles of one month from 9 July 2003 to
8 August 2003. It is clearly seen that the analysis
profile is exceptional compared to the mean profile. The
ozonesounding and the profile in the MIPAS analysis are
in a good agreement. Furthermore, the MIPAS analysis
profile reveals the ozone enhancement in the UTLS on 1
August 2003 similar to Eureka ozonesounding, whereas
this event is not seen by the model alone. To further detail
the effect of the assimilation on the ozone concentrations
over Eureka, we examine below the time evolution of
ozone concentrations as seen by the free run, the MIPAS
analysis and the sondes. Figures 3(a) and (b) show ozone
partial pressure time series from 9 July 2003 (Julian day
190) to 8 August 2003 (Julian day 220) at 60 hPa and
260 hPa pressure levels respectively, as obtained over
Eureka from the sondes, from the free run, and from the
MIPAS analysis. Compared to the raw model simulation,
the assimilation improves the agreement with the sondes.
In fact, the model alone tends to underestimate the ozone
concentration. This underestimation is more pronounced
at 260 hPa than at 60 hPa, which shows that the free
run becomes less consistent with decreasing altitude in
comparison to the MIPAS analysis. In Figure 3(c), we
show the time evolution of the free run, the analysis
and sondes in terms of total column ozone for the same
period and the same location as Figures 3(a) and (b).
As expected, the assimilation considerably improves the
agreement with sondes. Again, the free run (with linear
ozone chemistry) underestimates total ozone column in
comparison to sondes, even if it captures key features in
the day-to-day variability.
(a)
O
3 
(m
Pa
)
Julian days (from 9 July to 8 August 2003)
190 195 200 205 210 215 220
12
15
18
(b)
O
3 
(m
Pa
)
Julian days (from 9 July to 8 August 2003)
190 195 200 205 210 215 220
1
4
7
10
13
16
(c)
To
ta
l O
3 
(D
U)
Julian days (from 9 July to 8 August 2003)
190 195 200 205 210 215 220
275
300
325
350
375
Figure 3. (a) Time series of ozone partial pressure (in mPa) at 60 hPa over Eureka from 9 July 2003 (Julian day 190) to 8 August 2003 (Julian
day 220); (b) Same as (a) but at 260 hPa; (c) Time series of total column ozone (in Dobson units) over the same location and the same priod
as (a) and (b). Ozonesondes (×-symbol), MOCAGE free run with linear ozone chemistry (dashed with circles), and MIPAS MOCAGE-PALM
analysis (bold solid with squares).
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5. Stratospheric intrusion
The aim of this section is to investigate the causes
behind the observed ozone anomaly. It is well known
that a decrease in tropopause height, which is induced
by a cyclonic isentropic potential vorticity (IPV) flow
anomaly, displaces stratospheric air into the troposphere
and an increase in its height, which is induced by an
anticyclonic IPV flow anomaly, displaces tropospheric
air into the stratosphere (Hoskins et al., 1985). Indeed,
a cyclonic IPV anomaly causes divergence of ozone-
poor air under the tropopause and the convergence of
ozone-rich air over the tropopause. With an anticyclonic
IPV anomaly, the reverse process occurs (Semane et al.,
2002). A cyclonic IPV anomaly in the vicinity of the
tropopause may indeed have happened above Eureka dur-
ing the studied period as suggested by Figure 4(a), which
displays a PV map at 320 K (isentrope corresponding to
the tropopause level) on 1 August 2003 at 0000 UTC.
It shows very strong values of PV (up to 12 pvu) above
the Canadian Arctic, which highlights the occurrence of a
positive IPV anomaly (cyclonic) at the tropopause level.
Moreover, Figure 4(b) displays PV for the same date on a
zonal (longitude versus pressure) cross-section at the lati-
tude of Eureka (80.05 °N) where the 2.5 pvu contour indi-
cates the height of the tropopause. This latter decreases,
as expected, at the longitude of Eureka (86.43 °W) due
to the strong positive IPV anomaly occurring above. We
note a close similarity between this circulation anomaly
of 1 August 2003 and the one described at the same
location on 10 August 2003 by Orsolini and Nikulin
(2006). In fact, in their Figure 11(a), the low-passed
filtered geopotential at 250 hPa reveals a high-latitude
cyclonic anomaly centred on the northwestern corner of
Greenland. Moreover, their Figure 6 shows a very cold
tropopause in terms of potential temperature at the same
location for 10 August 2003.
In order to highlight the signature of that event on
vertical and horizontal ozone distributions, we examine
below the output of the assimilated MIPAS ozone profiles
into the CTM MOCAGE. Figures 4(c) and (e) display
ozone partial pressure maps at 260 hPa on 1 August 2003
at 0000 UTC in the free run and in the MIPAS analy-
sis respectively. Moreover, Figures 4(d) and (f) display
ozone partial pressure for the same date on a zonal (lon-
gitude versus pressure) cross-section at the latitude of
Eureka (80.05 °N) in the free run and in the MIPAS anal-
ysis respectively. The ozone analysis in both Figures 4(e)
and (f) shows clear evidence of a strong descent of strato-
spheric ozone-rich air down to the region where the ozone
enhancement was observed in the ozonesounding. On the
contrary, as also seen in Figure 2(d), this stratospheric air
descent is not captured by the free run (Figures 4(c) and
(d)). This latter behaviour can be explained as follows:
(1) the model vertical and horizontal resolution is not
enough to capture such mesoscale events,
(2) numerical diffusion in the model over the UTLS
region because this region is characterized by very
high vertical gradients (Cathala et al., 2003; Clark
et al., 2007); this is a well-known limitation of
CTM models, as described by Law et al. (2000) in
their comparison between global CTM results and
Measurement of Ozone and Water Vapor by Airbus
In-Service Aircraft (MOZAIC) data, and
(3) the model version used here is a very simple
parametrization for chemistry, that has limitations
specially in the troposphere.
We illustrate here the usefulness of data assimilation
that allows combination of model and observational
information in order to explain the causes behind the
studied increase of the UTLS ozone concentration: a
stratospheric ozone-rich air intrusion induced by a strong
tropopause cyclonic IPV anomaly. The misfit between
the raw model simulation and the assimilated run during
this event is due to the fact that the lower stratospheric
ozone is deficient in the initialization of the former, while
in the latter it is improved by MIPAS ozone data, and
it is transported down near the tropopause during the
event, below the level where MIPAS ozone dataset is
assimilated.
6. Conclusions
Ozone sounding records exhibited an exceptional ozone
enhancement over the high Canadian Arctic in the begin-
ning of August 2003. The mechanism of that ozone
anomaly was investigated with the help of PV from
ECMWF analyses and ozone from MIPAS data assimila-
tion into the MOCAGE-PALM system. An examination
of both PV and assimilated ozone data above the Eureka
site in the Canadian Arctic indicates that a stratospheric
ozone-rich air intrusion, associated with a tropopause IPV
cyclonic anomaly, was responsible for the high ozone
values recorded in the UTLS region over the studied loca-
tion. In fact, ozone analyses show descent of ozone-rich
air in the vicinity of the tropopause region. This is con-
sistent with the low humidity and low tropopause height
found at the same area of the positive ozone anomaly.
To summarize, the ozone enhancement observed over
the high Canadian Arctic at the beginning of August 2003
was a consequence of a stratospheric ozone intrusion,
which is successfully captured by using assimilation
of Envisat/MIPAS ozone profiles into MOCAGE. In
fact, when this latter was used with its global-scale
resolution and without assimilation of MIPAS ozone
profiles, it did not reproduce stratospheric intrusions even
though its dynamic forcing shows a significant decrease
of the tropopause height. However, the assimilation of
MIPAS high-resolution ozone profiles into MOCAGE
successfully simulates the mesoscale intrusions.
The combination of a CTM model and MIPAS data
for this intrusion event produces a realistic ozone distri-
bution down to the 300 hPa level although high-quality
MIPAS retrievals do not reach such lower levels. Inter-
estingly, the limb-viewing MIPAS data improve, via the
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Figure 4. (a) Ertel potential vorticity (in pvu) on the 320 K isentrope for 1 August 2003 at 0000 UTC deduced from the ECMWF analyses; (b)
PV (in pvu) on a longitude/pressure cross-section at 80.05 °N for 1 August 2003 at 0000 UTC deduced from the ECMWF analyses; (c) ozone
partial pressure (in mPa) on the 260 hPa isobaric level for 1 August 2003 at 0000 UTC derived from the free run (MOCAGE with linear ozone
chemistry); (d) ozone partial pressure (in mPa) on a longitude/pressure cross-section at 80.05 °N for 1 August 2003 at 0000 UTC from the free
run; (e, f) are the same as (c, d) but from MIPAS MOCAGE-PALM analysis. The ×-symbol in (a, c, e) and the vertical black line in (b, d, f)
indicate the position of Eureka (80.05 °N, 86.43 °W), and the bold solid line (2.5 pvu contour) in (b, d, f) indicates the height of the tropopause.
assimilation technique, the model near the tropopause
and consequently contribute to resolving better the sharp
gradients in this region. Such ozone analyses could
constitute valuable data for the evaluation of the UTLS
ozone budget at the global scale, taking into account
contributions from mesoscale events (ozone intrusions,
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filaments, tropopause folds) that the current global CTM
models alone poorly represent.
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Chapitre 5
Dynamique et chimie de l’hiver
bore´al 2004/2005
Ce chapitre est un re´sume´ de l’article [El Amraoui et al., 2008], publie´ en
fe´vrier 2008 dans la revue Geophysical Research Letters.
El Amraoui, L., N. Semane, V.-H. Peuch, et M. L. Santee, Investi-
gation of dynamical processes in the polar stratospheric vortex during
the unusually cold winter 2004/2005, Geophys. Res. Lett., 35, L03803,
doi :10.1029/2007GL031251, 2008.
L’e´volution de la couche d’ozone stratosphe´rique est un sujet de pre´occupation ma-
jeur pour la communaute´ scientifique. Les destructions d’ozone sont observe´es de manie`re
re´currente aux re´gions hivernales polaires. Elles se font a` l’inte´rieur du vortex polaire
(cf section 2.3) dans la basse stratosphe`re. Ce phe´nome`ne est de grande ampleur dans
l’he´misphe`re Sud au cours du printemps austral ; il s’e´tend sur plusieurs dizaines de mil-
lions de kilome`tres carre´s. En Arctique, des hivers stratosphe´riques particulie`rement froids
conduisent e´galement a` des destructions prononce´es d’ozone. Le lien de cause a` effet entre
la destruction de l’ozone a` l’inte´rieur du vortex polaire et les CFC d’origine anthropique
est bien e´tabli [Solomon, 1999]. Les basses tempe´ratures a` l’inte´rieur du vortex polaire
provoquent l’apparition des nuages stratosphe´riques polaires (PSC ) entre 14 et 26 km
d’altitude et les re´actions de chimie he´te´roge`ne a` la surface de ces nuages induisent un
de´placement de l’e´quilibre des compose´s chlore´s en faveur de ceux susceptibles de de´truire
l’ozone (cf section 1.2).
L’analyse des observations effectue´es depuis le sol et les plates-formes satellitales dans
l’he´misphe`re Nord ont montre´ que le rythme de la perte photochimique atteint un taux
journalier de l’ordre de quelques pourcents. Ces mesures sont comple´te´es par des les
mode`les de chimie-transport (CTM ). Les CTM fonde´s sur les connaissances les plus
re´centes de l’e´quilibre de la couche d’ozone et de son e´volution sous l’influence des activite´s
humaines, ont tendance a` sous-estimer les taux de destruction de la couche d’ozone par
rapport a` ce qui est observe´. Ces diffe´rences entre mode`les et mesures re´sultent d’une part
d’une connaissance incomple`te des processus chimiques et dynamiques tre`s complexes
mis en jeu, et d’autre part aux diffe´rentes approximations et parame´trisations qui sont
inte´gre´es dans les CTM. La vitesse de destruction de l’ozone, le roˆle de la chimie he´te´roge`ne
ou encore la dilution du trou d’ozone vers les moyennes latitudes ne sont pas, a` l’heure
actuelle, comple`tement maˆıtrise´es. En outre, on ne dispose pas encore de description
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de´taille´e de la microphysique des PSC, facteurs cle´s dans la destruction de l’ozone. Par
conse´quent, une grande incertitude demeure concernant la re´partition d’ozone entre les
latitudes tropicales, ou` il est produit, par le rayonnement solaire et les hautes latitudes
ou` il est de´truit. Les interactions chimiques et dynamiques dans la basse stratosphe`re a`
diffe´rentes e´chelles temporelles et spatiales sur la verticale et entre les diffe´rentes latitudes
controˆlent les transferts d’ozone et des constituants minoritaires, et donc les processus
de destruction de l’ozone. Le processus de subsidence diabatique a` l’inte´rieur du vortex
polaire, par exemple, interfe`re avec celui de la perte chimique. De plus, les processus
dynamiques de petite et moyenne e´chelle a` la frontie`re du vortex polaire sont a` l’origine
du me´lange de masses d’air entre les re´gions de hautes et moyennes latitudes.
La re´partition spatio-temporelle des constituants chimiques de l’UTLS ne peut eˆtre
de´termine´e correctement qu’a` travers une conjonction optimale des deux sources d’in-
formation : les mode`les et les mesures. L’assimilation de donne´es permet de combiner
d’une part les sorties des CTM force´s par des vents et des tempe´ratures issus des mode`les
me´te´orologiques et d’autre part la varie´te´ des mesures chimiques dans un contexte ou` le
nombre des missions spatiales est en forte croissance (ODIN, ENVISAT, AURA). Son
utilisation pour e´tudier la composition chimique de la stratosphe`re s’est ave´re´e fort perti-
nente pour la compre´hension des me´canismes qui gouvernent l’e´volution de l’ozone et des
constituants minoritaires dans les re´gions polaires. Elle constitue, en fait, une approche
inte´gre´e qui permet de suivre simultane´ment l’e´volution de l’ozone, des substances chi-
miques qui interviennent dans son e´quilibre ainsi que des variables me´te´orologiques qui
re´gissent son comportement a` l’e´chelle plane´taire. Elle est utilise´e dans ce travail dans le
but d’affiner la quantification de la destruction hivernale cumule´e d’ozone et d’e´lucider
des me´canismes de transport horizontal entre les re´gions polaires et les latitudes moyennes
et de transport vertical a` travers la stratosphe`re.
Notre e´tude [El Amraoui et al., 2008] s’est inte´resse´e sur le cas de l’hiver bore´al
2004/2005. Celui-ci a e´te´ marque´ par des tempe´ratures stratosphe´riques polaires excep-
tionnellement froides. De telles conditions pouvaient laisser attendre un e´pisode marque´
de destruction d’ozone, qui ne s’est finalement pas re´ve´le´ dans les observations. Cette
situation n’e´tait qu’imparfaitement comprise a` l’aide des simulations du mode`le chimique
MOCAGE et que partiellement documente´e dans les mesures ; l’assimilation est un outil
ide´al pour combiner les informations du mode`le et des observations, afin de reconstituer
le de´roulement de l’hiver. Ainsi cette e´tude vise la compre´hension des conditions dyna-
miques et chimiques qui ont fait que la destruction chimique pendant l’hiver 2004/2005
n’e´tait pas identique a` celle observe´e au cours de l’hiver bore´al 1999/2000 malgre´ le fait
que les deux hivers avaient des conditions me´te´orologiques de tempe´rature similaires dans
la basse stratosphe`re.
Le syste`me MOCAGE -PALM a e´te´ mis en œuvre pour assimiler les mesures d’ozone
et du protoxyde d’azote (N2O) du sondeur AURA/MLS par la technique variationnelle
3D-FGAT. Notre objectif principal est de quantifier la perte chimique d’ozone a` l’inte´rieur
du vortex et a` de´crire plus pre´cise´ment les processus dynamiques par le suivi de protoxyde
d’azote comme traceur des masses d’air e´tant donne´ sa longue dure´e de vie dans la basse
stratosphe`re. En effet, la grande difficulte´ de l’estimation de la destruction chimique est lie´e
a` la prise en compte des variations d’ozone d’origine dynamique. Il s’agit plus pre´cise´ment
des mouvements de subsidence diabatique beaucoup plus importants dans le vortex qu’en
dehors.
Pour e´valuer le taux de destruction d’ozone provoque´e par la chimie a` l’aide des me-
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sures in-situ en prenant en compte de l’effet de la subsidence diabatique, une approche La-
grangienne est souvent utilise´e en se basant sur les calculs des trajectoires de masses d’air a`
partir des champs me´te´orologiques du vent pre´vu. Ces trajectoires permettent d’identifier
des masses d’air qui seront e´chantillonne´es par des instruments situe´s en diffe´rents points
le long de cette trajectoire. En revanche, dans cette e´tude, pour tenir compte de l’effet
de la subsidence diabatique, l’e´valuation de la perte chimique d’ozone au cours de l’hiver
est effectue´e par l’interme´diaire d’un suivi continu des concentrations d’ozone et de N2O
aux points de grille du vortex polaire graˆce a` la technique «vortex-average ». Applique´e
a` l’ozone du vortex en utilisant le protoxyde d’azote comme traceur, cette technique a
e´te´ mise en œuvre de la manie`re suivante. Tout d’abord, les contours de´limitant le vortex
sur plusieurs surfaces isentropes dans la basse stratosphe´rique sont identifie´s par les zones
de forts gradients de PV [Nash et al., 1996]. Ensuite, pour chaque jour on proce`de au
calcul des profils moyens d’ozone et de protoxyde d’azote pour tous les points de grille
du vortex et pour plusieurs niveaux isentropes de la basse stratosphe`re. Le suivi journa-
lier des concentrations moyennes d’ozone a` l’inte´rieur du vortex polaire sur des contours
d’iso-concentration de protoxyde d’azote permet d’estimer correctement la perte chimique
en e´liminant l’effet de la subsidence diabatique. Par ailleurs, le diagnostic du me´lange est
effectue´ a` travers l’utilisation de la diffusivite´ effective de [Nakamura, 1996] (cf. para-
graphe 2.5.2) applique´e au protoxyde d’azote. L’e´tude conjointe des analyses d’ozone et
de protoxyde d’azote a finalement permis d’identifier les phe´nome`nes dynamiques (sub-
sidence diabatique et transport me´ridien) particuliers qui expliquent quantitativement
la relativement faible destruction chimique d’ozone en comparaison avec celle de l’hiver
1999/2000. En effet, l’e´volution temporelle du protoxyde d’azote a` l’inte´rieur du vortex
a montre´ que le processus dynamique de la subsidence diabatique e´tait dominant entre
le de´but de de´cembre 2004 et le de´but de fe´vrier 2005. En revanche, apre`s cette dernie`re
date et jusqu’a` la dernie`re semaine de mars 2005, le calcul de la diffusivite´ effective a
montre´ que les effets de me´lange entre le vortex polaire et latitudes moyennes e´taient les
plus importants.
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[1] The 2004/2005 Arctic winter was unusually cold with
high potential for Polar Stratospheric Clouds formation. We
use O3 and N2O assimilated fields from Aura/MLS in order
to describe the dynamical processes inside the polar vortex
during this winter. The evolution of N2O assimilated field
shows that subsidence was the dominant dynamical process
between early December and late January. The mixing
effect between the polar vortex and midlatitudes has been
diagnosed using the effective diffusivity parameter. It shows
that from early February to the end of March, mixing was
dominant compared to diabatic descent. The vortex-
averaged ozone loss profile from O3 assimilated field
shows a maximum of 1.5 ppmv at 425 K, which is less
pronounced compared to other winters of similar
meteorological conditions (e.g., 1999/2000). This is due to
the importance of the mixing processes between the polar
vortex and midlatitudes which bring in ozone-rich air to the
vortex. Citation: El Amraoui, L., N. Semane, V.-H. Peuch, and
M. L. Santee (2008), Investigation of dynamical processes in the
polar stratospheric vortex during the unusually cold winter 2004/
2005, Geophys. Res. Lett., 35, L03803, doi:10.1029/
2007GL031251.
1. Introduction
[2] The northern hemisphere stratosphere exhibits large
interannual variability in relation to the year-to-year mete-
orological conditions [World Meteorological Organization,
2002]. The 2004/2005 Arctic winter was characterized by
very low temperature in the lower stratosphere from late
November 2004 until mid-March 2005. Large areas of Polar
Stratospheric Clouds (PSCs) were present at altitudes be-
tween 14 and 26 km [European Ozone Research
Coordinating Unit, 2005]. The vertical integral of PSCs
areas is 25% larger than the previous record values from
winter 2000 [Rex et al., 2006]. Such conditions could lead
to record ozone loss in the lower polar stratospheric vortex.
However, some observations, especially from ozonesondes
[Rex et al., 2006], and satellite instruments, for example,
Aura/MLS [Manney et al., 2006] showed that ozone loss in
terms of mixing ratio during the 2004/2005 Arctic winter
was less pronounced compared to other winters of similarly
cold meteorological conditions (e.g., 1999/2000).
[3] The aim of this paper is to describe the complex
dynamical processes that resulted in the observed relatively
low chemical ozone loss in spite of the unusually cold
meteorological conditions that took place during the 2004/
2005 Arctic winter. Manney et al. [2006] highlight the
difficulty in diagnosing ozone loss during this winter due
to mixing in the vortex edge region and the inhomogeneous
ozone distribution within the vortex [Grooß and Mu¨ller,
2007]. They stated the need for extensive modeling and data
analysis to explain the dynamical effects and for a precise
determination of chemical ozone loss. Three-dimensional
modeling fields have the advantage to better present the
time-evolution of the dynamical processes especially in the
polar vortex. However, in spite of the recent developments
brought to the models, some of them can still show some
disagreements [Richard et al., 2001]. In particular, chemical
ozone loss calculations by the models can present important
differences compared to observations [e.g., Goutail et al.,
2005]. Difficulties are especially due to the quantification of
both vertical descent and horizontal transport influencing
the degree of vortex isolation [Chipperfield and Jones,
1999].
[4] Chemical data assimilation, which allows constraints
to be put on the models using observations, can be used to
overcome the deficiencies of the models [e.g., El Amraoui
et al., 2004]. Typically, assimilation systems produce ob-
servation minus forecast statistics that are used for moni-
toring biases between the observations and the models
[Geer et al., 2006]. In the polar regions, chemical data
assimilation can be used to correct the model heterogeneous
ozone depletion and reproduce a near-complete ozone
destruction in the vortex [e.g., El Amraoui et al., 2008].
[5] In this paper we assimilate O3 and N2O from the
Aura/MLS instrument in order to describe the dynamical
processes in the polar vortex during the 2004/2005 Arctic
winter. Chemical ozone loss inside the vortex is also
deduced using the vortex average technique [Harris et al.,
2002]. The assimilation system used is MOCAGE-PALM
[Massart et al., 2005; El Amraoui et al., 2008]. MOCAGE
is a three-dimensional chemistry transport model of the
troposphere and stratosphere [Peuch et al., 1999]. Its
horizontal resolution is 2 both in latitude and longitude
with 47 hybrid (s, P) levels from the surface up to 5 hPa.
The chemical scheme used in this study within MOCAGE is
the ozone linear parametrization of Cariolle and Teysse`dre
[2007]. The assimilation module is PALM [Lagarde et al.,
2001]. It uses the 3D-FGAT assimilation technique [Geer et
al., 2006].
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[6] N2O assimilated field is used to investigate the large-
scale behavior of dynamical effects (diabatic descent inside
the vortex and mixing between midlatitudes and the polar
vortex) since it is a good tracer in the lower stratosphere. O3
assimilated field serves to evaluate the ozone evolution
inside the vortex.
2. Aura/MLS Measurements
[7] The Aura satellite was launched on July 15, 2004
and placed into a near-polar Earth orbit at 705 km with
an inclination of 98 and an ascending node at 13:45
hours. The MLS instrument aboard Aura uses the micro-
wave limb sounding technique to measure chemical con-
stituents and dynamical tracers principally in the
stratosphere and mesosphere as well as upper tropospher-
ic constituents. In this study we use the first publicly
available MLS data set, version 1.5, of O3 and N2O. O3
is retrieved between 215 and 0.46 hPa with a vertical
resolution of 3 km. Its precision is around 20–50 ppbv
and 0.1–0.2 ppmv in the vertical ranges 215–22 hPa and
22–0.46 hPa, respectively [Waters et al., 2006]. The
N2O is retrieved between 100 and 0.1 hPa. Its precision
does not exceed 30 ppbv in the stratosphere with a
vertical resolution around 2–3 km.
3. Meteorological Conditions
[8] The meteorological conditions during the 2004/2005
Arctic winter were quite extreme and colder than other
previous winters with high potential for PSCs formation and
prime conditions for ozone loss [Rex et al., 2006]. Figure 1a
shows the minimum temperatures north of 40N as calcu-
lated from ECMWF analyses for the six winters from 1999/
2000 to 2004/2005. The minimum temperature during the
2004/2005 winter is almost the same compared to the 1999/
2000 winter but was unusually cold compared to the other
winters. The minimum temperature during 2004/2005 Arc-
tic winter remained below 195 K from December to mid-
March and even below 188 K during all January 2005. The
time evolution of the zonal-mean of the temperature and the
zonal wind at 10 hPa and 60N are presented in Figure 1b.
The temperature (zonal-wind) decreased (increased) pro-
gressively from the beginning of November to the end of
December. This demonstrates that the vortex was stable
during this period. During January, the temperature
increases. This was accompanied by a deceleration of the
zonal wind. This shows that in January, the vortex was
perturbed but still enough stable since the subsidence was
the important dynamical process (see section 4.1). In
Figure 1c and Figure 1d, we present the time evolution of
the temperature and the zonal wind on the February–March
period when the mixing effect between the vortex edge and
midlatitudes was important (see section 4.2). Both figures
present a comparison between the 2004/2005 (solid line)
and 1999/2000 (dotted line) winters. In early and late
February 2005, two minors warming took place. Tempera-
ture increases during these events are associated with
decreases of the zonal wind intensity. However, during
February 2000, the temperature decreases and the zonal
wind remains constant. This demonstrates that during Feb-
ruary, the vortex was more strong in 1999/2000 than in
2004/2005 Arctic winter. In the second week of March, the
zonal mean zonal wind dropped below 0 and became
easterly, consequently, the vortex becomes less intense.
The temperature increase in March is directly controlled
by the planetary waves propagating upward from the
troposphere to the stratosphere.
4. Results
4.1. Diabatic Descent
[9] The edge of the vortex is determined using the
method suggested by Nash et al. [1996]: it is defined as
the location of maximum gradient of the potential vorticity
(PV) field as a function of equivalent latitude. The time
evolution of the vortex averaged N2O assimilated field is
presented in Figure 2 (top). For all selected potential
temperature levels, N2O decreased substantially in the
vortex from the beginning of December to late January.
This indicates that diabatic descent was the dominant
dynamical process during this period. This result agrees
well with that of Manney et al. [2006]. Figure 2 (bottom)
shows the time-evolution of the vortex mean potential
temperature for selected N2O levels. All selected N2O
isopleths show that air masses subsided from the beginning
Figure 1. (a) The 475 K minimum temperatures north of
40N from the ECMWF analyses during the six Arctic
winters: from 1999/2000 to 2004/2005. The 2004/2005
Arctic winter is almost similar to 1999/2000 but was
unusually cold compared to the other winters. (b) The time
evolution of the zonal-mean of the temperature (K) (red)
and the zonal wind (m  s1) (blue) at 10 hPa and 60N. (c)
and (d) Comparison for both winters 1999/2000 (dotted
line) and 2004/2005 (solid line) of the time evolution of the
temperature and the zonal wind, respectively. Both figures
present only the February–March period when the mixing
effect was important during 2004/2005 Arctic winter.
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of December to late January. During this period, when
subsidence was the dominant dynamical process, the dia-
batic descent rate is estimated to 1.2 K/day.
4.2. Diagnostic of the Mixing Processes Between the
Polar Vortex and Midlatitudes
[10] Although the winter was cold, transport processes
from midlatitudes or vortex edge into the vortex interior
were more important than during previous cold Arctic
winters [Manney et al., 2006]. This was in connection with
the temperature increases and the zonal wind deceleration
between January and March 2005 (see section 3). The aim
of this section is to diagnose the mixing processes occurring
between midlatitudes and the polar vortex during this
winter.
[11] Many authors have used the tracer-tracer correlations
technique of long-lived species in order to diagnose the
impact and the strength of the isentropic mixing across the
vortex edge [e.g., Richard et al., 2001]. However, if
the compact relation between two long-lived tracers is
nonlinear, any individual mixing event between two air
masses separated in tracer-tracer space will produce points
that fall off the compact relation [Mu¨ller et al., 2001]. On
the other hand, when the relationship between the tracers is
not linear the change can be due to both descent and mixing
[Rex et al., 1999]. Indeed, mixing and chemical ozone loss
could be misinterpreted since both processes could lead to a
similar pattern in tracer-tracer relations. Thus, a careful
selection of profiles used for the establishment of the
correlation is essential to the applicability of this method.
[12] Another parameter used to evaluate the intensity of
the vortex edge barrier and its permeability is the effective
diffusivity proposed by Nakamura [1996]. It is a measure of
the geometric structure of a tracer field and hence the
mixing strength. It was widely used to test the permeability
of the vortex edge and to quantify the transport and mixing
of chemical constituents between the polar vortex and
midlatitudes [e.g., Hauchecorne et al., 2002].
[13] We use N2O assimilated field as a tracer for the
calculation of the effective diffusivity parameter. Figure 3
presents the time evolution of the logarithm of normalized
effective diffusivity (hereinafter noted NED) as a function
of equivalent latitude at 500 K potential temperature level.
In the beginning of the winter, lowest values of NED were
observed inside the vortex showing the strongest isolation
of the vortex. At this level, the vortex isolation started in
early December and persisted until the beginning of
January.
[14] The surf zone characterized by strong values of NED
and within which there is rapid isentropic mixing, is
bounded by the vortex edge on its pole-ward side and by
the sub-tropical barrier on its equator-ward side. The area of
Figure 2. (top) Time evolution of the averaged value of N2O assimilated field inside the vortex for selected potential
temperature levels. (bottom) Vortex mean potential temperatures for selected N2O levels. Diabatic descent is especially
important from the beginning of December to the end of January. The diabatic descent rate is estimated to 1.2 K/day
between the beginning of December and late January when subsidence was the dominant dynamical process.
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the surf zone decreases progressively with time until the
beginning of January. This shows that the vortex was stable
during December. Between the beginning of January and
the beginning of February, moderate values of NED have
been noted inside the vortex: weak mixing from midlati-
tudes began to take place. However, the evolution of N2O
inside the vortex (see Figure 2) suggests that for this period
the diabatic descent was more important than the isentropic
mixing. This suggests that in spite of the isentropic mixing
effect, the vortex was still enough stable during January.
From the beginning of February until the end of March, the
surf zone is broader. Moreover, high values of NED inside
the vortex are recorded (>3.5). These high values of NED
straddle the vortex edge, consequently, the vortex was less
isolated and significant mixing between high and midlati-
tudes became more intense with time.
4.3. Chemical Ozone Loss
[15] The chemical ozone loss in the polar stratospheric
vortex is estimated using the vortex average technique from
O3 assimilated field. During winter, diabatic cooling in the
vortex results in subsidence, thus the potential temperature
of air parcels is not conserved [Rex et al., 2002]. Diabatic
descent must then be accounted for in the calculation of
chemical ozone loss. The time evolution of N2O inside the
vortex is used to remove the contribution of subsidence
using the same method as Rex et al. [2002]. The chemical
contribution to the global ozone reduction is then deduced.
[16] The vortex-averaged ozone loss profile between the
second week of January and the second week of March as a
function of potential temperature is presented in Figure 4.
The largest chemical ozone loss is observed between 400
and 450 K. It peaks at 425 K at 1.5 ppmv, which is
consistent with the findings from other independent obser-
vations [e.g., Rex et al., 2006]. Manney et al. [2006] applied
the vortex-averaged technique to both Aura/MLS and
Figure 3. Time-versus-equivalent latitude logarithm of normalized effective diffusivity (NED) on the 500 K isentropic
level using N2O assimilated field as a tracer for the 2004/2005 Arctic winter (high values of NED correspond to strong
mixing and vice versa). The black line corresponds to the vortex edge of the maximum gradient of PV field after [Nash et
al., 1996]. The exchange between the vortex interior and midlatitudes is clearly important from the beginning of February,
when the first minor warming appeared, to the second week of March, when the vortex becomes less intense (see Figure 1).
Figure 4. Estimated ozone loss mixing ratio between 10
January and 10 March 2005 versus potential temperature
after removing the effects of diabatic descent. The
maximum ozone loss of 1.5 ppmv is observed at 425 K.
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POAM measurements using trajectory calculations and a
radiation code to estimate the descent rates. They found a
maximum vortex-averaged chemical loss of 1.3 ppmv
near 450 K. The maximum of the ozone loss profile for
the 2004/2005 winter was smaller than the record value
reached in the 1999/2000 winter which was 2.7 ppmv at
453 K potential temperature level [Rex et al., 2002]. This is
due to the importance of the mixing processes, which took
place especially between early February and mid-March
compared to other cold winters and which we have docu-
mented in this paper.
5. Conclusions
[17] In this paper, we investigated the dynamical process-
es in the polar vortex during the 2004/2005 Arctic winter
using the assimilated fields of O3 and N2O measurements
from Aura/MLS. The time evolution of the assimilated field
of N2O, a dynamical tracer, inside the vortex shows that
diabatic descent was dominant from the beginning of
December to early February. The use of effective diffusivity
shows that mixing effects between the polar vortex and
midlatitudes were important from the beginning of February
to the last week of March.
[18] The deduced ozone loss profile, after removing the
subsidence effect, shows a maximum of 1.5 ppmv at the
425 K potential temperature level. This is consistent with
other findings from independent observations [e.g., Rex et
al., 2006].
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Chapitre 6
Transport me´ridien de l’hiver austral
2002
Ce chapitre est un re´sume´ des articles [Semane et al., 2006]
et [Bencherif et al., 2007], publie´s respectivement en juin 2006 dans la
revue Atmospheric Chemistry and Physics et en octobre 2007 dans la revue
Canadian Journal of Physics.
Semane, N., H. Bencherif, B. Morel, A. Hauchecorne, et R. D. Diab, An
unusual stratospheric ozone decrease in the Southern Hemisphere subtropics
linked to isentropic air-mass transport as observed over Irene (25.5◦S, 28.1◦E)
in mid-May 2002, Atmos. Chem. Phys., 6, 1927-1936, 2006.
Bencherif, H., L. El Amraoui, N. Semane, S. Massart, D. V. Charyulu, A.
Hauchecorne, et V.-H. Peuch, Examination of the 2002 major warming in the
southern hemisphere using ground-based and ODIN /SMR assimilated data :
stratospheric ozone distributions and tropic/mid-latitude exchange, Can. J.
Phys., 85, 1287-1300, 2007.
La distribution globale de l’ozone stratosphe´rique et sa variation re´sultent de divers
processus auxquels contribuent largement les phe´nome`nes dynamiques. Sous l’action des
interactions entre les ondes plane´taires de Rossby et l’e´coulement zonal moyen, l’ozone
est transporte´e par la circulation me´ridienne stratosphe´rique de Brewer-Dobson de la
re´gion de production tropicale vers la re´gion polaire dans l’he´misphe`re d’hiver. De plus, le
de´ferlement de ces ondes est a` l’origine de la de´formation des barrie`res dynamiques et la
formation de filaments qui transportent l’ozone de manie`re isentropique entre les hautes
et basses latitudes. Par exemple, le transport d’air appauvri en ozone du vortex polaire
vers les latitudes moyennes se traduit par l’apparition d’une couche pauvre en ozone a` ces
latitudes. La simulation de ce transport se fait principalement en utilisant des mode`les
isentropiques 3D d’advection de contours a` haute re´solution.
Les amplitudes des modes plane´taires de Rossby en de´but d’hiver austral 2002 e´taient
significativement et exceptionnellement e´leve´es [Scaife et al., 2005]. Cette situation dy-
namique a favorise´ le de´veloppement dans l’he´misphe`re Sud du premier e´chauffement
stratosphe´rique soudain majeur observe´ [Kru¨ger et al., 2005]. Observe´ vers la fin du mois
de septembre 2002, cet e´ve´nement a e´te´ pre´ce´de´ par trois e´ve´nements de re´chauffement
mineurs en fin d’aouˆt et de´but septembre 2002. Il a provoque´ une se´paration et une dislo-
cation du vortex polaire au dessus de l’Antarctique (Fig. 6.1). Un nume´ro spe´cial du JAS
(Journal of the Atmospheric Sciences, Special Issue, Vol. 62, No.3, 2005 ) a e´te´ consacre´
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a` cet e´ve´nement. La plupart des e´tudes traitant cet e´chauffement stratosphe´rique soudain
de septembre 2002 se sont focalise´es sur l’e´ve´nement et la pe´riode encadrant l’e´ve´nement.
Fig. 6.1 – Colonne totale d’ozone (en unite´ Dobson) issues de l’instrument TOMS (Total
Ozone Mapping Spectometer) du satellite Earth Probe, pour le 25 septembre 2002.
Cependant, l’examen des se´ries temporelles de l’ozone totale obtenues par l’expe´rience
TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) nous ont montre´ que, bien que cet
e´ve´nement se soit produit vers la fin de l’hiver austral (en septembre), l’ozone en colonne
totale en re´gion subtropicale a enregistre´ un minimum au-dessus d’Ire`ne (25.5◦S, 28.1◦E),
Afrique du Sud, en Mai 2002 en comparaison avec la valeur climatologique. Le profil de ra-
diosondage d’ozone d’Ire`ne du re´seau SHADOZ (Southern Hemisphere Additional Ozone-
sondes, [Thompson et al., 2002]), du 15 mai 2002 met en e´vidence une forte diminution de
l’ozone dans la stratosphe`re. Notre e´tude [Semane et al., 2006] a examine´ les me´canismes
qui sont a` l’origine de cette diminution notamment le transport des masses d’air entre
le re´servoir stratosphe´rique tropical et les hautes latitudes. A l’aide du mode`le a` haute
re´solution pour l’advection des contours de PV MIMOSA [Hauchecorne et al., 2002], force´
par les champs me´te´orologiques de l’ECMWF, cette e´tude a mis en e´vidence deux com-
partiments de la stratosphe`re ou` le transport isentropique se fait dans deux sens :
– de la basse stratosphe`re (400-450K) tropicale, ou` l’air est pauvre en ozone, vers les
latitudes moyennes, et
– de la moyenne stratosphe`re (600-700K) polaire, ou` l’air est e´galement pauvre en
ozone, vers les sub-tropiques.
Dans la moyenne stratosphe`re, les perturbations du vortex sont la signature de l’ac-
tivite´ dynamique aux latitudes moyennes. Plus particulie`rement, du fait des trajectoires
des ondes plane´taires et de la force de pompage (wave drive, cf. section 2.2), des masses
d’air d’origine polaire se trouvent expulse´es du vortex polaire, sous forme de ”langues” de
masses d’air. Certaines de ces ”langues” ont atteint, avec une large extension latitudinale,
les latitudes tropicales/sub-tropicales vers la mi-mai 2002.
Apre`s avoir examine´ l’e´tat de la stratosphe`re en de´but de l’hiver austral 2002, du
point de vue de la dynamique et du transport et en relation avec les distributions
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de l’ozone dans la stratosphe`re, notre e´tude [Bencherif et al., 2007] s’est inte´resse´e aux
e´ve´nements de re´chauffements majeurs et mineurs observe´s au cours de l’hiver austral
2002 ainsi qu’a` leur roˆle dans les e´changes tropiques/moyennes latitudes de l’he´misphe`re
Sud. Les me´canismes dynamiques responsables des re´chauffements implique la propa-
gation des ondes plane´taires (de Rossby) de la troposphe`re vers la stratosphe`re, ou` ils
interagissent avec la circulation stratosphe´rique moyenne. Ge´ne´ralement, l’activite´ des
ondes plane´taires est beaucoup plus marque´e au poˆle Nord qu’au poˆle Sud. Cependant,
l’hiver austral 2002 est une exception, marque´e en effet par une grande perturbation
du vortex polaire. Compte tenu de ce niveau d’activite´ des ondes dans la stratosphe`re, le
transport isentropique re´sultant s’est caracte´rise´ par une extension latitudinale tre`s impor-
tante jusqu’aux re´gions tropicales induisant des e´changes de masses d’air entre diffe´rents
re´servoirs atmosphe´riques. Cette e´tude est principalement base´e sur l’assimilation des
profils d’ozone et du protoxyde d’azote de l’instrument satellital ODIN /SMR pour la
pe´riode aouˆt-octobre 2002. Les re´sultats de cette e´tude montrent un bon accord entre les
profils d’ozone observe´s in situ, par LIDAR et par ballon-sonde, a` diffe´rentes latitudes
dans la tranche (20-28 km) et ceux issus du syste`me d’assimilation MOCAGE -PALM ;
cet intervalle d’altitude correspond a` la zone d’intersection entre les niveaux simule´s du
CTM MOCAGE (0-28 km) et ceux mesure´s par l’instrument ODIN /SMR (20-50 km).
Les distributions des champs assimile´s d’ozone suivent bien les structures d’anomalie
d’ozone dans la stratosphe`re au cours de la pe´riode hiver/printemps austral 2002. En
outre, les champs assimile´s de protoxyde d’azote, compare´es aux champs de PV advecte´
par MIMOSA, ont montre´ une bonne cohe´rence dans le suivi du transport isentropique
entre les moyennes latitudes et les tropiques au niveau de la basse stratosphe`re. Ainsi,
les de´formations particulie`res du vortex antarctique de 2002 et le me´lange re´sultant entre
les masses d’air de basse latitudes, moyennes et hautes latitudes sont bien de´crits par
MOCAGE -PALM. Ce travail de´montre que l’effet de forte activite´ dynamique, s’exerc¸ant
sur le vortex durant l’hiver austral 2002, a modifie´ les distributions de l’ozone et du
protoxyde d’azote non seulement au voisinage du vortex, mais aussi dans les re´gions
tropicales et sub-tropicales. Une fois de plus, l’assimilation de donne´es de´montre son fort
potentiel pour le suivi des e´changes me´ridiens stratosphe´riques.
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Abstract. A prominent ozone minimum of less than
240 Dobson Units (DU) was observed over Irene (25.5◦ S,
28.1◦ E), a subtropical site in the Southern Hemisphere, by
the Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS) during May
2002 with an extremely low ozone value of less than 219 DU
recorded on 12 May, as compared to the climatological mean
value of 249 DU for May between 1999 and 2005. In this
study, the vertical structure of this ozone minimum is exam-
ined using ozonesonde measurements performed over Irene
on 15 May 2002, when the total ozone (as given by TOMS)
was about 226 DU. It is shown that this ozone minimum is of
Antarctic polar origin with a low-ozone layer in the middle
stratosphere above 625 K (where the climatological ozone
gradient points equatorward), and is of tropical origin with a
low-ozone layer in the lower stratosphere between the 400-K
and 450-K isentropic levels (where the climatological ozone
gradient is reversed). The upper and lower depleted parts of
the ozonesonde profile for 15 May are then respectively at-
tributed to equatorward and poleward transport of low-ozone
air toward the subtropics in the Southern Hemisphere. The
tropical air moving over Irene and the polar one passing over
the same area associated with enhanced planetary-wave ac-
tivity are successfully simulated using the high-resolution
advection contour model of Ertel’s potential vorticity MI-
MOSA. The unusual distribution of ozone over Irene dur-
ing May 2002 in the middle stratosphere is connected to the
anomalously pre-conditioned structure of the polar vortex at
that time of the year. The winter stratospheric wave driving
leading to the ozone minimum is investigated by means of
the Eliassen-Palm flux computed from the European Center
Correspondence to: N. Semane
(noureddine.semane@cnrm.meteo.fr)
for Medium-range Weather Forecasts (ECMWF) ERA40 re-
analyses.
1 Introduction
Tropical stratospheric ozone is a prominent actor in atmo-
spheric chemistry and physics, and the southern tropical and
subtropical latitudes are among locations where a possible
recovery of the ozone layer may be detected. However, trop-
ical ozone studies that rely only on satellite measurements
are not able to neither resolve vertical-fine scale structures
nor completely improve our understanding of both photo-
chemical and dynamic processes that are operating in the at-
mosphere and contributing to the ozone budget. The sparse-
ness of in-situ measurements in the tropical and subtropical
Southern Hemisphere has limited investigations of ozone dis-
tribution and variability related to atmospheric dynamics and
climate, e.g., the meridional transport, the varying position
of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ), the Quasi-
Biennial Oscillation (QBO), the El Nin˜o-Southern Oscilla-
tion (ENSO) and La Nin˜a.
Situated in the subtropical region of the Southern Hemi-
sphere, Irene represents a location of major interest for the
observation of low and high latitude influences attributed to
transport processes. Thompson et al. (2003a, b) used 1100
SHADOZ radiosondes from 10 southern tropical and sub-
tropical sites during the 1998–2000 period to characterize the
seasonality and variability in ozone. They showed that the to-
tal amount of ozone is generally low in the tropics in winter.
Their data also show higher stratospheric ozone at Irene due
to a greater frequency of mid-latitude air passing over the site
Published by Copernicus GmbH on behalf of the European Geosciences Union.
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in the lower stratosphere. Furthermore, recent observational
studies have shown that in the southern subtropics, within the
UTLS region, many dynamical processes, such as subtropi-
cal tropopause breaks (Baray et al., 1998), and isentropic hor-
izontal exchanges in the low stratosphere through the south-
ern subtropical barrier (Bencherif et al., 2003; Portafaix et
al., 2003) take place. Using a middle atmosphere circulation
model, Horinouchi et al. (2000) showed that the transport
between the tropics and the extratropics is strongly depen-
dent on altitude and has geographic preferences in the lower
stratosphere. Calisesi et al. (2001) stressed the role of south-
ward excursions of the polar vortex in the large episodic win-
ter ozone perturbations observed in the mid-latitude middle
stratosphere. Additionally, Koch et al. (2002, 2005) showed
that the extreme total ozone anomalies in the mid-latitude
stratosphere are associated with meridional transport from
regions with climatologically low/high ozone concentrations.
Riese et al. (2001) studied transport of tropical air southward
in association with a strong interaction of the South polar
vortex with the subtropical barrier.
The present paper reports on an unusual stratospheric
ozone decrease recorded during May 2002 over Irene and
highlights its relationship with the early winter phase of the
unusual Southern Hemisphere winter 2002 in which the first
major sudden stratospheric warming (SSW) was detected
since regular monitoring began in the 1940s (Kru¨ger et al.,
2005). The exceptional SSW was followed by a split of the
ozone hole into two parts in September 2002 (World Me-
teorological Organization (WMO), 2003). In fact, an un-
usually weak polar vortex was an exceptional feature of the
entire winter 2002 in the Southern Hemisphere, which pre-
conditioned it for a progressive dilation. This was associated
with distinctive persistent stratospheric vacillations starting
around 20 June 2002 (Scaife et al., 2005). This behavior of
the wintertime polar vortex was considered to be the main
perquisite for the SSW of September 2002. This latter un-
precedented event has been extensively analyzed (e.g., Jour-
nal of the Atmospheric Sciences (JAS) Special Issue, 2005).
Nevertheless, the 2002 early-winter pre-conditioning anoma-
lies and their impact on the subtropics have been little docu-
mented and studied.
Here the high-resolution advection model MIMOSA
(Mode´lisation Isentrope du transport Me´so-e´chelle de
l’Ozone Stratosphe´rique par Advection), and the Eliassen-
Palm flux computed from the European Center for Medium-
range Weather Forecasts (ECMWF) ERA40 re-analyses, are
used to investigate the basic dynamics behind the aforemen-
tioned ozone decrease event observed over Irene in Mid-May
2002.
The data and analytical tools used in this study are de-
scribed in Sect. 2. In Sect. 3, we characterize the May 2002
ozone anomaly using 7 years of Total Ozone Mapping Spec-
trometer (TOMS) and ozonesonde data. The dynamical pro-
cesses are investigated in Sect. 4. Conclusions are presented
in Sect. 5.
2 Data and analysis
In this section, a brief overview of the ozone and meteorolog-
ical data along with the diagnostic tools used for the analyses
is given.
2.1 Data description
2.1.1 Ozone data
The 1998-2005 ozone profiles for Irene (25.5◦ S, 28.1◦ E,
Pretoria, South Africa) used in this study have been per-
formed by the SAWS (South African Weather Service) and
are archived on the SHADOZ (Southern Hemisphere Ad-
ditional Ozonesondes) web site (http://croc.gsfc.nasa.gov/
shadoz) (Thompson et al., 2003a, b). The ozonesonde used
is of Science Pump ECC6A type with 1% KI buffered solu-
tion, and the meteorological sonde is of Va¨isa¨la¨ RS80-15GE
type. For the present study, 178 profiles measured fortnightly
between November 1998 and May 2005 were used. More
precisely, in order to examine the early winter state of strato-
spheric ozone over Irene, we focused our analysis on the
May ozone concentration profiles measured during the pe-
riod from 1999 to 2005. In addition, total ozone columns
over Irene for the same period were taken from the TOMS
experiment on board the Earth Probe satellite (Earth Probe
TOMS V.8 overpass data available at NASA/Goddard Space
Flight Center web site: http://toms.gsfc.nasa.gov/ozone),
which provides daily global distribution of ozone with a res-
olution of 1◦ in latitude and 1.25◦ in longitude.
2.1.2 Meteorological data
Information about the dynamical evolution of the atmosphere
in the early southern winter 2002 is provided by the ERA-40
re-analyses archived on the ECMWF web site (http://data.
ecmwf.int/data/d/era40 daily/). In this study, ECMWF hori-
zontal winds and temperature were extracted on a 2.5◦×2.5◦
grid from 1000 to 1 hPa (23 levels) at 00:00, 06:00, 12:00 and
18:00 UT, for the period extending from 1 April to 31 May
2002.
2.2 Diagnosis tools
2.2.1 The Ertel’s potential vorticity and the Eliassen-Palm
flux
In this paper, the dynamical processes are investigated using
the following diagnostic tools computed from the ECMWF
data: the isentropic Ertel’s potential vorticity (Epv) and the
Eliassen-Palm (E-P) flux.
First, the Epv on isentropic surfaces, which behaves as a
dynamical tracer in the absence of diabatic effects, is used
to study the isentropic transport across the dynamical barri-
ers in the stratosphere: polar vortices or subtropical barriers
(Hoskins et al., 1985; Holton et al., 1995; Bencherif et al.,
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Figure 1. Daily total ozone column (in DU) for May, over Irene, as derived from TOMS/Earth 
Probe Satellite overpass data for 2002 (solid line with ‘+’ symbols) and for 1999-2005 (‘*’). 
The horizontal lines represent the corresponding monthly mean value (dashed line) ± σ 
(dotted line). 
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Fig. 1. Daily total ozone column (in DU) for May, over Irene,
as derived from TOMS/Earth Probe Satellite overpass data for
2002 (solid line with “+” symb ls) and for 1999–2005 (“∗”). The
horizontal lines represent the corresponding monthly mean value
(dashed line) ±σ (dotted line).
2003). Here the Epv is evaluated from ECMWF horizontal
wind and temperature fields interpolated onto isentropic sur-
faces.
Second, the E-P flux vector (F ) and its divergence
(div(F )) are used to obtain information about the planetary-
wave activity and the possible wave-breaking regimes. The
orientation of the E-P flux vector indicates the direc-
tion of planetary-wave propagation (Andrews et al., 1987).
Planetary-wave activity in the mid-latitudes generally prop-
agates from the winter troposphere up into the stratosphere
and mesosphere and toward the equator (Eliassen and Palm,
1961; Kanzawa et al., 1984). Planetary-wave breaking can
be recognized by the convergence of the E-P flux vectors
(div(F )<0).
2.2.2 The MIMOSA advection transport model
We use the MIMOSA model in order to further investigate
the isentropic transport across the dynamical barriers in the
stratosphere, and to evaluate the contribution of this (hori-
zontal) transport mechanism in the vertical distribution of
ozone over the subtropics. MIMOSA is a high-resolution
advection contour model of Ertel’s potential vorticity, which
was developed at the Service d’Ae´ronomie by Hauchecorne
et al. (2002). The model runs on an orthogonal grid cover-
ing the whole Southern Hemisphere with a resolution of 3
grid points/degree. The Epv at each grid point is advected
with a time step of 1 h using ECMWF ERA-40 wind fields
and the advected Epv (denoted APV hereafter) fields are re-
interpolated onto the original grid every 6 h. The diabatic
evolution of the Epv field at large scales is extracted from
ECMWF fields by applying a relaxation toward the ECMWF
Epv field with a time constant of 10 days (Morel et al., 2005).
 
 
0 0.5 1 1.5 2 2.5 3 3.5 4 4.5 5 5.5
250
300
350
400
450
500
550
600
650
700
750
800
850
Ozone Concentration x 1012 (mol/cm3)
Po
te
nt
ia
l T
em
pe
ra
tu
re
 (K
)
 
Figure 2. Ozone concentration profile as obtained from ozonesonde measurements over Irene 
(25.5° S, 28.1° E) on May 15, 2002 (solid line) compared to the May profiles from 1999 to 
2005 (in grey) and the corresponding mean profile (dashed line). 
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Fig. 2. Ozone concentration profile as obtained from ozonesonde
measurements over Irene (25.5◦ S, 28.1◦ E) on 15 May 2002 (solid
line) compared to the May profiles from 1999 to 2005 (in grey) and
the corresponding mean profile (dashed line).
In the present study, the MIMOSA model is run for two
months starting on 1 April 2002.
3 Ozone observations over Irene in May 2002
This section is designed to characterize an extreme ozone
event in the stratosphere observed during May 2002 over
Irene. The specific date of May 15 of our study is chosen
by matching particularly low ozone events identified from
Earth Probe TOMS records with a coinciding ozonesonde
flight over Irene.
Daily total ozone values derived from TOMS records for
years between 1999 and 2005 are depicted for the month of
May in Fig. 1. As shown by the dashed horizontal line on
the figure, the monthly averaged total ozone over Irene lo-
cation is 249±12 DU (at 1σ ). The absolute minimum total
ozone (219 DU), which is about 30 DU less than the May cli-
matological mean, is obtained on 12 May 2002. As for the
coincident day of ozonesonde flight (on 15 May), the corre-
sponding total ozone (226 DU) is also significantly less than
the climatological mean. In fact, one notices that the neg-
ative anomaly of total ozone persists for more than a week
(see Fig. 1).
The mid-May vertical distribution of stratospheric ozone
over Irene as obtained from ozonesonde measurements is il-
lustrated in Fig. 2. It shows the ozone concentration profile
(solid line) recorded on 15 May together with the monthly
mean profile (dashed line). The later is obtained similarly as
for the TOMS total ozone mean, i.e. by averaging together
all the May ozone profiles (over 16 ozonesondes flown fort-
nightly from 1999 to 2005).
The ozone profile recorded on 15 May 2002 (Fig. 2, solid
line) shows strong negative deviations in comparison with
www.atmos-chem-phys.net/6/1927/2006/ Atmos. Chem. Phys., 6, 1927–1936, 2006
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Fig. 3. Snapshots of isentropic Ertel’s potential vorticity advected by the MIMOSA advection transport model. Plate (a) Outputs are
calculated on the 440-K isentropic level for 4, 8, 12 and 15 May 2002, Plate (b) Outputs are calculated on the 675-K isentropic level for 4, 8,
12 and 15 May 2002 and Plate (c) Top panel: Temporal evolution of advected potential vorticity (APV) as a function of potential temperature
obtained from the high-resolution MIMOSA model at Irene in May 2002. Bottom panel: same as top panel but zoomed in on the vertical
range from 380 to 520 K. Irene is indicated on APV-maps with a black spot.
the 7-year (1999–2005) mean profile for May (dashed line)
between 400-K and 450-K in the lower stratosphere and
above the 625-K potential temperature level in the middle
stratosphere. This suggests that the total ozone decrease re-
ported from TOMS data in the early winter of 2002 (mid-
May) and depicted in Fig. 1 may be related to the (very) low
concentrations of ozone at isentropic levels between 400-K
and 450-K and at those greater than 625 K (Fig. 2).
4 Isentropic transport and the mid-May 2002 ozone
minimum
The aim of this section is to investigate the role of isentropic
transport of tropical and polar air masses, in conjunction with
an increase in planetary-wave activity and the induced isen-
tropic mixing, to contribute to the extreme ozone reduction
event observed in early winter 2002 in the subtropics (Irene).
Atmos. Chem. Phys., 6, 1927–1936, 2006 www.atmos-chem-phys.net/6/1927/2006/
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Fig. 3. Continued.
4.1 Tropical and polar air mass advection toward the sub-
tropics
In order to investigate tropical and polar air-mass transports
toward the subtropics, high resolution PV-maps on selected
isentropic surfaces were constructed for 4–15 May using the
MIMOSA model.
Plate (a) and (b) of Fig. 3 show snapshots of Epv advected
by MIMOSA (APV) on the 440-K (lower stratosphere) and
on the 675-K (middle stratosphere) isentropic surfaces for
selected days prior to and during the ozone minimum event.
The tropical and polar air masses can be identified respec-
tively by low and high absolute APV values. On each APV-
map, the location of Irene is indicated by a black spot. On
4 and 8 May (upper APV maps on plate (b) of Fig. 3), at
the 675-K isentropic surface, Irene is covered by air-masses
of relatively low absolute APV values, while on 12 and 15
May, a tongue with high absolute APV indicating air of polar
www.atmos-chem-phys.net/6/1927/2006/ Atmos. Chem. Phys., 6, 1927–1936, 2006
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Figure 3. Snapshots of isentropic Ertel’s potential vorticity advected by the MIMOSA 
advection transport model. Plate (a) Outputs are calculated on the 440-K isentropic level for 
May 4, 8, 12 and 15, 2002, Plate (b) Outputs are calculated on the 675-K isentropic level for 
May 4, 8, 12 and 15, 2002 and Plate (c) Top panel: Temporal evolution of advected potential 
vorticity (APV) as a function of potential temperature obtained from the high-resolution 
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Fig. 3. Conti ued.
origin is deformed and shifted away from the pole toward the
subtropics. It extends over the 15–120◦ E longitude and 20–
40◦ S latitude range, covering a large area over the south part
of Africa, including Irene. In parallel, on 4 and 8 May (up-
per APV maps on plate (a) of Fig. 3), at the 440-K isentropic
surface, Irene is covered by air-masses of relatively high ab-
solute APV values, while on 12 and 15 May, a tongue with
low absolute APV indicating air of tropical origin, has moved
eastward and southward toward the subtropics.
Nearly the same transport situations are obtained from MI-
MOSA outputs for selected isentropic surfaces in the 625–
800 K range (not shown). Furthermore, Plate (c) of Fig. 3
shows the time evolution of APV as a function of potential
temperature over Irene during May 2002 in the stratosphere.
During the mid-May period, the Irene site is under the in-
fluence of polar air masses in the middle stratosphere (top
panel) and of tropical ones in the lower stratosphere (bottom
panel). This is in agreement with the vertical extension of
the negative deviation observed on the ozone concentration
profile recorded on 15 May for isentropic levels higher than
625 K and for those between 400 K and 450 K (see Fig. 2).
Because of polar vortex disturbances, MIMOSA analyses
show how polar air masses were injected into mid-latitude
regions and sporadically into the subtropics. Moreover, this
large latitudinal extension (from pole to subtropics) goes si-
multaneously, in a reverse way, with isentropic transport of
tropical air masses towards the mid-latitudes in the lower
stratosphere. This episode of horizontal exchange between
the tropical stratospheric reservoir and mid-latitudes is also
well identified on MIMOSA APV-maps during the period
from 10–18 May (not shown). This is in agreement with the
time extension of the minimum of total ozone derived from
TOMS measurements (see Fig. 1).
Thus, the unusual reduction of total ozone observed over
Irene by mid-May 2002 seems to be related to isentropic
transport of air masses simultaneously in the lower and mid-
dle stratosphere, respectively from the tropics to the mid-
latitudes and from the pole to the subtropics.
It is a particularly interesting situation. In the lower strato-
sphere (400–450 K) the ozone profile (Fig. 2) shows a tropi-
cal influence. Indeed, ozone concentrations there are signif-
icantly below climatological values and similar to the tropi-
cal values in the lower stratosphere (Portafaix et al., 2003).
In the middle stratosphere, the low concentrations of ozone
both in the upper part of the profile (above 625 K) and on
the MIMOSA APV maps can be attributed to air-mass ad-
vection from pole to tropics as the climatological ozone de-
creases towards high latitudes in the middle stratosphere of
both hemispheres (Koch et al., 2002; Godin et al., 2002).
The mid-stratospheric ozone decrease observed over Irene
appears hence to be a local effect of the large-scale distur-
bances occasionally affecting the polar stratospheric circula-
tion as early as May 2002. Given its relationship to these
large-scale features and their transient character, this mid-
stratospheric ozone decrease is of purely dynamical origin.
4.2 Wave activity
A perturbed polar vortex is associated with enhanced
planetary-wave activity, which contributes to pull out ma-
terial from the vortex and distribute filaments equatorward
(Schoeberl et al., 1988, 1992). Moreover, in the stratosphere
nearby a subtropical barrier the isentropic mixing has been
linked to disturbances occurring at the vicinity of the polar
vortex in the winter hemisphere (Waugh, 1993). According
to Marchand et al. (2003), the transport of polar air toward
midlatitudes can occur through the extension of filament to-
ward lower latitudes and through vortex intrusions. This
transport can have different effects depending on whether it
is reversible or irreversible. If reversible, the effect is to per-
turb the ozone content at low latitudes for a limited period of
time. If irreversible, polar air is mixed with the surrounding
air.
The rapid and irreversible deformation of Epv contours
on the 675-K isentropic surface observed in plate (b) of
Fig. 3 suggests a planetary-wave breaking linkage resulting
Atmos. Chem. Phys., 6, 1927–1936, 2006 www.atmos-chem-phys.net/6/1927/2006/
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Figure 4. E-P flux (F) cross-sections in the meridional plane averaged over (a) May 3-8, (b) 
May 11-16 and (c) for the selected day of May 15, 2002. Contours represent div (F), in m.s-1 
per day; negative values are shaded. The contour interval is 2 m.s-1 per day and dashed 
contours correspond to values more than 10 m.s-1 per day or less than -10 m.s-1 per day. The 
zero wind line has been overlaid (thick solid contour). The red lines indicate the isentropes 
440-K and 675-K. 
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Fig. 4. E-P flux (F ) cross-sections in the meridional plane averaged over (a) 3–8 May, (b) 11–16 May and (c) for the selected day of 15
May 2002. Contours represent div (F ), in m.s−1 per day; negative values are shaded. The contour interval is 2 m.s−1 per day and dashed
contours correspond to values more than 10 m.s−1 per day or less than −10 m.s−1 per day. The zero wind line has been overlaid (thick solid
contour). The red lines indicate the isentropes 440-K and 675-K.
in quasi-horizontal mixing and irreversible tracer transport
(McIntyre and Palmer, 1983, 1984).
Figure 4 shows E-P cross-sections computed using
ECMWF ERA40 re-analyses; with arrows representing the
E-P flux vectors (F ), and contours represent div (F ), av-
eraged over the period 3–8 May (Fig. 4a) and 11-16 May
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(Fig. 4b) and for the selected date of 15 May 2002 (Fig. 4c).
Planetary-wave breaking is identified by the convergence
of the E-P flux (i.e. negative values in Fig. 4). Figure 4a
shows enhanced wave activity in the troposphere for 3–8
May, which has led to the increase of wave activity later
in the stratosphere. Indeed, the comparison between Figs.
4a and 4b shows an increase in stratospheric wave activity
during the period from 11 to 16 May. In fact, strong up-
ward wave propagation is located over high latitudes dur-
ing that period of time (Fig. 4b). The E-P flux vectors
bend equatorward with height and generate a large region
of convergence over the subtropics in the stratosphere, where
the wave driving reaches a minimum lower than −6 m.s−1.
The wave activity is particularly strong on 15 May 2002
(Fig. 4c) and is associated with a greater wave penetration
and an enhanced wave driving in the subtropical upper strato-
sphere where the wave driving reaches a minimum lower
than −10 m.s−1 per day. This analysis demonstrates that, by
early-winter 2002, planetary-wave activity has significantly
increased during the mid-May period. It shows upward and
equatorward planetary-wave propagation.
The southern stratospheric zonal circulation changed from
easterlies to westerlies during the early winter of 2002, al-
lowing the planetary waves to spread and bend equator-
ward nearby the subtropics (as shown by EP-flux on Fig. 4).
According to Newman and Nash (2005), the subtropical
zonal wind in the upper stratosphere in April 2002 (prior
to any wave events) was anomalously easterly. Therefore,
the anomalous easterlies in the mid-to-upper stratosphere
in April corroborated by a particular reversal to westerlies
in early May, suggests that wave propagation was highly
anomalous during the early winter of 2002. The mecha-
nism for this appears to be the dependence of planetary wave
propagation and breaking on the structure of the mean zonal
wind (Brasseur et al., 1999). In fact, when the subtropical
wind is westerly, waves can propagate as far as toward the
equator, and the surf zone is shifted to lower latitudes. Thus,
the two anomalous features both in the zonal wind and in
the planetary-wave activity contribute to the increase in isen-
tropic mixing over the subtropics by mid-May 2002. This
is a result of mixing by planetary wave breaking in the surf
zone.
Clearly, the early-winter dynamics of 2002 is directly re-
sponsible for the unusual ozone reduction observed over
Irene in mid-May 2002. The large-scale transport and mix-
ing of polar air-masses explains the decrease of stratospheric
ozone over Irene and the strong negative deviations recorded
in mid-May 2002 in Irene ozone profile when compared with
the 7-year (1999–2005) mean May profile. Indeed, the polar
vortex in the early winter of 2002 was unusually disturbed
so that enhanced planetary-wave activity easily eroded it into
filaments. This gave rise to large-scale transport of polar air
toward the subtropics in the middle stratosphere and con-
tributed to the development of the low ozone episode of a
purely dynamical origin over Irene in mid-May 2002.
5 Discussion and conclusion
In this paper, we investigated the ozonesonde dataset ob-
tained at Irene, a South-African subtropical site operating
under the SHADOZ project. The retrieved ozone concentra-
tion profiles were supplemented by daily TOMS total ozone
columns derived for the same location and covering the same
period, i.e., November 1998–May 2005.
A prominent ozone minimum has been reported in mid-
May 2002 from the TOMS and ozonesonde datasets. The
combination of these datasets suggests that the most signifi-
cant contribution to the total ozone reduction is of dynamical
origin and may be explained by low ozone concentrations ob-
tained (1) at isentropic surfaces higher than 625 K in the mid-
dle stratosphere and (2) at those between 400 K and 450 K in
the lower stratosphere. The absolute minimum of total O3
(219 DU) was 30 DU (about 12%) less than the mean value
for May.
It was found from MIMOSA APV-maps that the observed
ozone reduction over the subtropics (Irene) could be at-
tributed to the transport of tropical and polar air masses. The
reversal to westerlies in the subtropics allows the planetary
waves (PWs) to propagate further to the equator, so that they
can break at the subtropical barrier. The propagation of the
PWs can be seen in APV-maps in the middle stratosphere
(polar tongue), whereas the breaking of PWs (see div (F ) in
Fig. 4) leads to erosion of the subtropical barrier.
The present study demonstrated that the early-winter dy-
namics of 2002 was responsible for the unusual ozone re-
duction over the subtropics through large-scale transport and
mixing of tropical and polar air masses. In fact, the early-
winter 2002 ozone minimum and its large extension up to
the subtropics represent an anomaly, which is connected to
the unprecedented state of the southern polar vortex distur-
bances recorded during May 2002 and reported by Newman
and Nash (2005).
To summarize, a 8–12% decrease in total column of ozone,
concomitant with low-ozone concentrations in the middle
stratosphere at isentropic levels above 625 K and in the lower
stratosphere (400–450 K) observed over Irene in mid-May
2002, is of dynamical origin. Indeed, it can be attributed re-
spectively to ozone-poor air originally from the polar vortex
and to ozone-poor air coming from tropics. This resulted in
the lowest ozone column recorded during the 7-years period
(1998–2005). MIMOSA APV-maps representing the early
winter 2002 period in the middle stratosphere highlighted an
unusually high planetary-wave activity and a disturbed polar
vortex with filament excursions and strong mixing up to the
subtropics in the middle stratosphere. In parallel, MIMOSA
model simulated successfully the transport of a tropical poor-
ozone air toward the subtropics in the lower stratosphere.
The exceptional presence of polar vortex air over the sub-
tropics during May 2002 can be considered as the first sign
of the particular polar vortex disturbances, which after being
well reinforced, contributed to the unprecedented behavior of
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1
Examination of the 2002 major
warming in the southern hemisphere
using ground-based and Odin/SMR
assimilated data: stratospheric ozone
distributions and tropic/midlatitude
exchange1
H. Bencherif, L. El Amraoui, N. Semane, S. Massart, D. V.
Charyulu, A. Hauchecorne, and V.-H. Peuch
Abstract: Following an exceptionally active winter, the 2002 Southern Hemisphere (SH)
major warming occurred in late September. It was preceded by three minor warming events
that occurred in late August and early September, and yielded vortex split and break-down
over Antarctica. Ozone (O3) and nitrous oxide (N2O) profiles obtained during that period
of time (15 August - 4 October) by the Sub-Millimetre Radiometer (SMR) aboard the
Odin satellite are assimilated into MOCAGE (Mode`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande
Echelle), a global three-dimensional chemistry transport model of Me´te´o-France. The
assimilation method is 3D-FGAT built by the European Centre for Research and Advance
Training in Scientific Computation (CERFACS) using the PALM (Projet d’Assimilation par
Logiciel Multi-me´thodes) software. The assimilated O3 and N2O profiles and isentropic
distributions are compared to groundbased measurements (LIDAR and balloon-sonde) and
to maps of advected potential vorticity (APV). The latter is computed by the MIMOSA
(Mode´lisation Isentrope du transport Me´soe´chelle de l’Ozone Stratosphe´rique par Advection)
model, a high-resolution advection transport model, using meteorological fields from the
1 This original article is from work that highlights some of the science that has been produced in the last couple of
years using the Odin setellite.
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European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF). It is found that O3
concentrations retrieved by the MOCAGE-PALM assimilation system show a reasonably
good agreement in the 20-28 km height range when compared with ground-based profiles.
This altitude range corresponds to the intersection between the MOCAGE levels (0–28 km)
and SMR O3 retrievals (20–50 km). Moreover, comparison of N2O assimilated fields with
MIMOSA APV maps indicates that the dramatic split and subsequent break-down of the
polar vortex, as well as the associated mixing of mid- and low-latitude stratospheric air, are
well resolved and pictured by MOCAGE-PALM. The present study demonstrates also that the
tremendous dynamics and associated polar vortex deformations during the 2002-austral-winter
have modified ozone and nitrous oxide distributions not only at the vicinity of the polar
vortex, but over topics and subtropics as well.
PACS Nos.: 92.60.H–, 92.60.Hd, 92.70.Cp, 92.70.Gt
Re´sume´ : Apre`s un hiver exceptionnellement actif, le re´chauffement majeur dans
l’he´misphe`re Sud (SH) de 2002 s’est produit fin septembre. Il a e´te´ pre´ce´de´ de trois
re´chauffements mineurs en aouˆt et de´but septembre et il a cause´ une se´paration et une
dislocation du vortex au-dessus de l’Antarctique. Les profils d’ozone (O3) et de protoxyde
d’azote (N2O) obtenus pendant la pe´riode (15 aouˆt - 4 octobre) a` partir de l’expe´rience
SMR (Sub-Millimetre Radiometer) a` bord du satellite Odin sont assimile´s dans MOCAGE
(Mode`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande Echelle), mode`le tridimensionnel de transport
et chimie de Me´te´o-France. La technique d’assimilation est 3D-FGAT utilisant le logiciel
PALM (Projet d’Assimilation par Logiciel Multi-me´thodes) du Centre Europe´en de
Recherche et de Formation Avance´e en Calcul Scientifique (CERFACS). Les profils et les
distributions isentropes issus de l’assimilation de O3 et de N2O sont respectivement compare´s
a` des mesures prises au sol (par LIDAR et par ballon-sonde) et a` des cartes de vorticite´
potentielle advecte´e (APV). Ces dernie`res sont calcule´es par le mode`le MIMOSA, un mode`le
de transport par advection a` haute re´solution qui utilise les champs me´te´orologiques de
l’ECMWF (European Centre for Medium-range Weather Forecasts). Nous trouvons que les
concentrations de O3 assimile´es par MOCAGE-PALM sont en bon accord dans le domaine
20-28 km avec les mesures in-situ. Ce domaine en altitude correspond au recouvrement entre
MOCAGE (0-28 km) et SMR (20-50 km). De plus, la comparaison des champs assimile´s
de N2O avec les cartes APV-MIMOSA indique que la se´paration exceptionnelle du vortex
et ses de´formations et le me´lange associe´ des masses d’air de moyennes et basses latitudes
sont bien reproduites et de´crites par MOCAGE-PALM. Notre travail de´montre e´galement que
la forte activite´ dynamique et les de´formations associe´es du vortex polaire pendant l’hiver
austral 2002 ont modifie´ les distributions de O3 et de N2O, non seulement au voisinage du
vortex, mais aussi dans les re´gions tropicales et sub-tropicales.
[Traduit par la Re´daction]
1. Introduction
The 2002 southern hemisphere (SH) final warming occurred in late September, following an un-
usually active winter. It is an unprecedented event; the major stratospheric sudden warming (SSW)
never observed before over the SH since its discovery by Scherhag [1].
A SSW may occur during winter when the zonal dynamical configuration is dramatically disrupted
with polar stratospheric temperatures increasing rapidly with time, leading to a poleward increase of
zonal temperature (in case of a minor warming) and, on occasion, a reversal of zonal winds to an
easterly direction may occur (in case of a major warming).
The dynamical mechanisms responsible for sudden warmings involve upward propagation of plan-
etary waves from the troposphere into the stratosphere where they interact with the zonal mean flow.
This mechanism was first proposed by Matsuno [2]. Matsuno examined it using a numerical model and
concluded that the deceleration of the westerly wind and the concomitant temperature increase over
c©2007 NRC Canada












Chapitre 7
Impact dynamique de l’assimilation
de l’ozone
Ce chapitre est un re´sume´ de l’article [Semane et al., 2008] publie´ en aouˆt
2008 dans la revue Atmospheric Chemistry and Physics Discussions.
Semane, N., V.-H. Peuch, S. Pradier, G. Desroziers, L. El Amraoui, P. Brous-
seau, S. Massart, B. Chapnik, et A. Peuch, On the extraction of wind informa-
tion from the assimilation of ozone profiles in Me´te´o-France 4D-Var operational
NWP suite, Atmos. Chem. Phys. Discuss., 8, 16473-16500, 2008.
L’application de l’assimilation aux mesures satellitales de constituants chimiques per-
met aujourd’hui de constituer des distributions spatio-temporelles fiables de certains gaz
atmosphe´riques importants, comme l’ozone. Avec une longue dure´e de vie dans la basse
stratosphe`re, l’ozone se comporte comme un bon traceur des masses d’air donnant ainsi
des informations sur la dynamique atmosphe´rique. Outre son importance pour bilan ra-
diatif, l’ame´lioration de la connaissance des variations spatio-temporelles des champs
d’ozone peut donc potentiellement conduire a` une meilleure de´termination des champs
de vent dans les mode`les de pre´vision me´te´orologique. En effet, extraire une information
sur la dynamique a` partir de la de´formation des structures d’ozone dans la basse stra-
tosphe`re, pre´sente une information additionnelle d’inte´reˆt potentiel pour l’ame´lioration
de la repre´sentation de la dynamique me´te´orologique notamment dans les re´gions pauvres
en observations du vent. Ce sont les re´gions oce´aniques, les tropiques et l’he´misphe`re Sud
qui souffrent d’un manque d’observations conventionnelles. De´duire les vents au moyen
d’une assimilation 4D-Var incre´mentale, en observant les traceurs passifs comme l’ozone,
constitue un moyen comple´mentaire aux me´thodes actuelles, employe´es pour les satellites
ge´ostationnaires et consistant a` construire des vecteurs vents a` partir du de´placement des
masses nuageuses, appele´s vents de´rive´s des nuages. D’apre`s les Expe´riences de Simula-
tion de Syste`mes d’Observation (OSSE) de Peuch et al. [2004], re´alise´es sur des colonnes
totales d’ozone avec le sche´ma (4D-Var incre´mentale) et dans un contexte proche de
la configuration ope´rationnelle d’ARPEGE, une interaction be´ne´fique entre l’ozone et la
dynamique requiert les conditions suivantes :
– Des observations d’ozone de tre`s bonne qualite´ assurant un e´chantillonnage d’une
fre´quence spatio-temporelle consistante pour que leur poids dans l’analyse puisse
affecter les champs des variables dynamiques ; les profils d’ozone, apportant une
information de bonne re´solution sur la verticale, contraindraient plus efficacement
le syste`me que les colonnes d’ozone ;
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– Une e´bauche d’ozone re´aliste de tre`s bonnes performances dans la re´gion de la
haute troposphe`re-basse stratosphe`re. Elle doit contenir pre´alablement des struc-
tures d’ozone cohe´rentes avec celles des observations d’ozone pour que leur ajus-
tement a` ces observations apporte une information indirecte sur la dynamique at-
mosphe´rique.
Le travail de cette partie de la the`se consiste a` assimiler des profils d’ozone avec
la me´thode 4D-Var incre´mentale inte´gre´e dans le mode`le de pre´vision me´te´orologique
ARPEGE, avec le but d’examiner comment la circulation atmosphe´rique situe´e dans
la haute troposphe`re-basse stratosphe`re pouvait eˆtre modifie´e via l’assimilation d’ozone.
Pour ce faire, nous avons mis au point une nouvelle configuration du syste`me ope´rationnel
ARPEGE capable d’assimiler en 4D-Var incre´mentale simultane´ment les mesures
me´te´orologiques et l’ozone. Dans cette configuration, le rapport de me´lange d’ozone a
e´te´ introduit comme traceur passif advecte´ par le sche´ma semi-Lagrangien inte´gre´ a` AR-
PEGE. L’e´bauche d’ozone, un champ 3D analyse´ d’ozone re´aliste, est fournie pour chaque
cycle d’assimilation (tous les 6 heures) par le mode`le de chimie-Transport MOCAGE. La
construction de la matrice de covariances d’erreur d’e´bauche pour l’ozone est effectue´e
de fac¸on inde´pendante des parame`tres dynamiques (analyse mono-varie´e sans corre´lation
avec la composante verticale du tourbillon relatif). Des statistiques d’erreur d’e´bauche
pour l’ozone ont e´te´ e´tablies par la me´thode du National Meteorological Center (NMC)
applique´e a` des pre´visions 12h/36h d’ARPEGE a` partir d’un e´tat initial de MOCAGE.
Dans ce contexte expe´rimental proche de l’ope´rationnel, nous avons ainsi re´ussi a` assi-
miler des mesures stratosphe´riques d’ozone du sondeur MLS (Microwave Limb Sounder)
du satellite AURA de la NASA en plus des observations me´te´orologiques ope´rationnelles.
Afin d’e´tudier la sensibilite´ du syste`me d’assimilation 4D-Var incre´mentale a` l’inclusion
des donne´es AURA/MLS, deux expe´riences d’assimilation de 3 mois ont e´te´ re´alise´es
sur des cycles conse´cutifs de 6 heures. La premie`re expe´rience de re´fe´rence dans laquelle
on n’assimile que les observations me´te´orologiques ope´rationnelles a` Me´te´o-France. La
deuxie`me assimile simultane´ment les donne´es d’ozone de l’instrument AURA/MLS et les
donne´es ope´rationnelles en prenant MOCAGE comme e´bauche pour la variable ozone.
Pour e´valuer l’impact des donne´s MLS sur l’analyse du vent et la pre´vision qui en re´sulte,
nous avons compare´ les e´carts de ces dernie`res aux observations assimile´es (ve´rificatrices)
du vent issues des radiosondages entre les deux expe´riences. Cette comparaison a re´ve´le´ le
potentiel et l’impact non-neutre de l’introduction des donne´es AURA/MLS. Ces donne´es
affectent positivement le vent du mode`le en apportant une ame´lioration de l’analyse et la
pre´vision du vent dans la basse stratosphe`re jusqu’a` 48 heures d’e´che´ance. Par ailleurs,
les DFS (cf. section 3.5.1) nous ont permis de quantifier la contribution des observations
a` l’analyse globale. En effet, Ils sont utilise´s ici comme un diagnostic quantifiant l’infor-
mativite´ des observations MLS. De plus, le diagnostic de la re´duction de variance (cf.
section 3.5.2) a e´te´ utilise´ aussi pour examiner les influences de ces observations sur l’ana-
lyse du champ du vent en particulier. Les DFS ont de´montre´ que les donne´es AURA/MLS
couvrant l’intervalle de pression 68.1-31.6 hPa sont les plus informatives avec une infor-
mativite´, proche de celle des radiances satellitales sensibles a` l’humidite´. En comparaison
avec ces meˆmes radiances, la re´duction de la variance de l’erreur d’e´bauche du champ de
la divergence horizontale du vent, apporte´e par les donne´es AURA/MLS est plus impor-
tante.
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Abstract. By applying four-dimensional variational data-
assimilation (4D-Var) to a combined ozone and dynam-
ics Numerical Weather Prediction model (NWP), ozone ob-
servations generate wind increments through the ozone-
dynamics coupling. The dynamical impact of Aura/MLS
satellite ozone profiles is investigated using Me´te´o–France
operational ARPEGE NWP 4D-Var assimilation system for a
period of 3 months. A data-assimilation procedure has been
designed and run on 6-h windows. The procedure includes:
(1) 4D-Var assimilating both ozone and operational NWP
standard observations, (2) ARPEGE transporting ozone as a
passive-tracer, (3) MOCAGE, the Me´te´o–France chemistry
and transport model re-initializing the ARPEGE ozone back-
ground at the beginning time of the assimilation window.
The Degrees of Freedom for Signal diagnostics show that
the MLS data covering the 68.1–31.6 hPa vertical pressure
range are the most informative and their information content
is nearly of the same order as tropospheric humidity-sensitive
radiances. Furthermore, with the help of error variance re-
duction diagnostics, the ozone contribution to the reduction
of the horizontal divergence background-error variance is
shown to be better than tropospheric humidity-sensitive radi-
ances. Moreover, by using observation minus forecast statis-
tics, it is found that the ozone assimilation reduces the wind
bias in the lower stratosphere.
1 Introduction
Over the years, data assimilation schemes have evolved into
very sophisticated systems, such as four-dimensional varia-
tional 4D-Var (Rabier et al., 2000), which is operational in
the numerical weather prediction (NWP) system of Me´te´o–
France, ARPEGE. The scheme combines a large variety of
both space- and surface-based meteorological observations
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with background information of the atmospheric state. Dur-
ing the 4D-Var process, the evolution of the linearized fore-
cast model and its adjoint act as an additional constraint (An-
dersson et al., 1994).
Ozone is a radiatively important atmospheric trace gas and
4D-Var is adapted to produce four-dimensional ozone analy-
ses consistent with atmospheric dynamics (Eskes et al., 2005;
Geer et al., 2006; Lahoz et al., 2007). In return, the assimi-
lation of ozone can have a beneficial impact on the dynamics
forecast modeling. Ozone influences the model temperature
through the radiation parametrization, often referred to as
“ozone/radiation interaction” (Cariolle and Morcrette, 2006).
Moreover, an accurate ozone knowledge may improve the
use of satellite radiances sensitive to ozone such as long-
wave channels of both the High Infrared Resolution Sounder
HIRS (e.g., Derber and Wu, 1998) and the Advanced Mi-
crowave Sounder AMSU-B (e.g., John and Buehler, 2004).
In addition to these potential benefits, 4D-Var ozone assim-
ilation can improve the wind field through dynamics-ozone
coupling. This takes advantage of the fact that the photo-
chemical lifetime of ozone is relatively long in the upper
troposphere-lower stratosphere (UTLS) region where verti-
cal and horizontal motions associated with synoptic scales
systems lead to similar ozone and isentropic potential vor-
ticity (IPV) anomalies (Reed, 1950; Danielsen, 1968; Davis
et al., 1999; Semane et al., 2002). This could bring a valuable
correction of model uncertainties in the UTLS region. Daley
(1995) highlighted the feasibility of inferring dynamical in-
formation on wind fields from the assimilation of chemical
constituent observations, given sufficiently dense, frequent
and accurate measurements. Riishøjgaard (1996) demon-
strated the use of ozone measurements to reconstruct the flow
field in a barotropic vorticity equation model. The study of
Holm et al. (1999) showed in detail the wind-ozone cou-
pling in a 4D-Var system. Peuch et al. (2000) demonstrated
the dynamical impact of total ozone column observations in
Observing System Simulation Experiments (OSSEs) using
© 2008 Author(s). This work is licensed under a Creative Commons License.
2 N. Semane et al.: 4D-Var wind-ozone coupling
the ARPEGE 4D-Var suite. All studies agree that two pre-
requisites for producing a beneficial interaction between the
ozone and wind fields within 4D-Var are the use of high qual-
ity observations and background ozone fields. These have
proven to be very strong constraints and, up to now, few re-
sults obtained with actual ozone observations have been pre-
sented. In this work, the dynamical impact of ozone 4D-Var
assimilation is thus investigated within a framework in which
ARPEGE is run during a period of 3 months from 23 January
to 22 April 2006 with the following input:
– Frequent and accurate UTLS ozone profiles from the
Microwave Limb Sounder (MLS) aboard the Aura satel-
lite with a vertical resolution of 2.7 km in the UTLS and
a horizontal resolution of 165 km (Waters et al., 2006).
– Ozone background provided by MOCAGE, a com-
prehensive chemistry and transport model (CTM) of
Me´te´o–France (Peuch et al., 1999). This background
is consistent with dynamical fields of ARPEGE as
MOCAGE is driven by ARPEGE dynamics.
The information content of MLS data is examined by us-
ing the Degrees of Freedom for Signal diagnostics. In ad-
dition, with the help of the error variance reduction diag-
nostic of Desroziers et al. (2005), the reduction of the ini-
tial background error variance of wind fields due to MLS
ozone data assimilation is described. The results are com-
pared to humidity-sensitive radiances of HIRS and AMSU-B
sounders. In addition, the observation minus forecast (OMF)
statistics are used to examine how the wind fields are affected
by the assimilation of MLS data. The paper is outlined as
follows: Sect. 2 presents the MLS ozone assimilation proce-
dure, Sect. 3 describes the dynamical impact of ozone data,
and Sect. 4 summarizes the results and discusses their impli-
cation.
2 MLS ozone assimilation procedure
Thanks to the 4D-Var assimilation process, ozone observa-
tions affect not only the analysis of the ozone field itself,
but also the analysis of the wind field through the adjoint
of the ozone advection model. According to Peuch et al.
(2000), ozone observations will improve the wind field only
if they are sufficiently accurate and numerous, if the lin-
earized ozone advection model is appropriate for simulating
time-space evolution over the assimilation window and fi-
nally if the background is consistent with the observations.
The 4D-Var experiment carried out in this study attempts
to meet these requirements as closely as possible through
the use of MLS observations and ozone background derived
from the MOCAGE CTM at the beginning of each 4D-Var
ARPEGE data-assimilation cycle.
2.1 MLS measurements
The Aura satellite was launched on 15 July 2004 and placed
into a near-polar Earth orbit at ∼705 km. It orbits the Earth
around 14 times per day. The MLS instrument aboard Aura
uses the microwave limb sounding technique to measure
chemical constituents between the upper troposphere and
the lower mesosphere. It is an advanced version of the
MLS instrument on the Upper Atmosphere Research Satel-
lite (UARS). This is because it provides more dense spa-
tial coverage with its daily 3500 profiles, between 82◦ N and
82◦ S, while UARS MLS could only produce up to 1300 ev-
ery day. In addition, Aura MLS ozone profiles are retrieved
with a horizontal resolution of 165 km and a typical verti-
cal resolution of about 2.7 km in the stratosphere (Froide-
vaux et al., 2006). Although Aura MLS observations contain
useful information on ozone concentrations between 316 hPa
and 0.1 hPa, only the data between 215.4 and 0.46 hPa are
recommended for scientific research. Precision is around
20–50 ppbv and 0.1–0.2 ppmv in the vertical ranges 215.4–
22 hPa and 21.5–0.46 hPa, respectively (Waters et al., 2006).
In this study, the first publicly available Aura MLS dataset,
version 1.5, of ozone profiles from 23 January to 22 April
2006, is used. As high biases exist at 215.4 hPa for equa-
torial latitudes, data for this level covering the 30◦ N–30◦ S
latitude range are discarded. The observational error in the
used data-assimilation experiment is prescribed directly from
the precision estimate supplied with the Aura MLS data; no
bias correction is applied.
2.2 MOCAGE model
MOCAGE (MOde`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande
Echelle) is a three-dimensional chemistry transport model of
the troposphere and stratosphere. It provides a number of
optional configurations with varying domain geometries and
resolutions, as well as chemical and physical parametrization
packages. It is used for operational chemical weather predic-
tion (e.g., Dufour et al., 2004; Hollingsworth et al., 2008;
Rouil et al., 2008) and chemical data assimilation research
(e.g., Semane et al., 2007; Massart et al., 2007; El Am-
raoui et al., 2008a; El Amraoui et al., 2008b). The trans-
port scheme of MOCAGE is semi-lagrangian (Rasch and
Williamson, 1990) and the chemical one used in this study is
the comprehensive scheme RACMOBUS, which combines
the stratospheric scheme REPROBUS (Lefe`vre et al., 1994)
and the tropospheric scheme RACM (Stockwell et al., 1997).
MOCAGE is forced by external wind and temperature fields
from the operational meteorological model of Me´te´o–France,
ARPEGE (Courtier et al., 1991) and is used with its global
horizontal resolution of 2◦ both in latitude and longitude,
including 47 hybrid levels from the surface up to 5 hPa.
The vertical resolution is about 800 m in the vicinity of the
tropopause and in the lower stratosphere.
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2.3 Assimilation methodology
The notation in this paper will follow Ide et al. (1997) as
closely as possible. Me´te´o-France uses the 4D-Var scheme
as part of its ARPEGE NWP system (Rabier et al., 2000).
This scheme minimizes the following function J(δx):
J(δx) = Jb(δx) + Jo(δx) + Jc(δx) (1)
where the increment vector δx is the difference between the
model state x and the background state xb. The Jb(δx) term
in Eq. (1) refers to the background cost function
Jb(δx) = δxTB−1δx (2)
and the Jo(δx) term refers to the observation cost function
Jo(δx) = (d−H(δx))TR−1(d−H(δx)) (3)
where d=y◦-H(xb) is the departure between the observa-
tion vector y◦ and its model equivalent in observation space
H(xb). The operatorH is a generalized interpolator (includ-
ing model integration to observation time over the assimila-
tion window) from the model grid to the observation location
and H represents its tangent-linear. The Jc(δx) in Eq. (1)
is a penalty term controlling gravity waves. In Eq. (2) and
Eq. (3), B and R respectively represent the background and
observation error covariance matrices. In order to assimilate
MLS observations, the following changes in the operational
version of the 4D-Var ARPEGE system have been applied.
First, the ozone variable is incorporated in the model state
vector x. Hereafter, the ozone part of x is denoted xO3 .
The time-space evolution of xO3 is simulated by a passive-
tracer advection equation using a semi-lagrangian transport
scheme. Second, MLS ozone observations are included in
Eq. (3). Third, in contrast to the other meteorological vari-
ables for which the background xb of Eq. (2) is provided by
the ARPEGE 3-h forecast run, the ozone part of xb (here-
after represented by xbO3 ) is provided by MOCAGE at the
beginning time of each 6-h assimilation window. Figure 1
depicts a vertical cross section from 90◦ N to 90◦ S of the
normalized differences in the zonal mean ozone fields from
MOCAGE (comprehensive chemistry) and ARPEGE (where
ozone is only advected) after 6, 12, 18 and 24 h of simula-
tion. It clearly shows that, after 6 h, ozone fields computed
by ARPEGE remain very close to the one computed with the
dedicated MOCAGE CTM; discrepancies grow after 12–24 h
of simulation, both due to a less appropriate representation of
transport and to the lack of chemical source and sink terms in
the ARPEGE model. Finally, in the operationally used ver-
sion of ARPEGE, the part of background-error covariance
matrix B for dynamical meteorological variables is estimated
using Analysis Ensemble Method (Houtekamer et al., 1996).
In this study, the part of the B related to xO3 (hereafter rep-
resented by BO3 ) is computed statistically using the NMC
method (Parrish and Derber, 1992) with 12/36-h forecast dif-
ferences. The 12/36-h forecasts are both constructed by inte-
grating the passive-tracer advection equation from an ozone
initial condition given by MOCAGE. It must be noticed, here,
that the constructed BO3 matrix corresponds more to the
ozone short-term forecasts errors of ARPEGE rather than to
the MOCAGE ones, but both errors should be similar for the
following reasons: (1) the photochemical lifetime of ozone is
relatively long in the UTLS region and (2) MOCAGE uses a
dynamical forcing provided by ARPEGE. Further, this way
of BO3 matrix construction has the advantage to provide it
on the ARPEGE grid directly. Figure 2a, b, and c respec-
tively depict pressure, ozone average vertical correlations
and ozone horizontal correlation scale as a function of model
levels in the UTLS. Figure 2b shows that the vertical corre-
lation length of xbO3 errors is small in the stratosphere and
increases towards the tropopause. Furthermore, ozone is as-
similated in a univariate manner: no correlation is specified
between ozone and wind (relative vorticity) in the formula-
tion of the B matrix. The univariate ozone background errors
were chosen because they minimize the feedback effects of
ozone on other meteorological variables (Dethof and Holm,
2004). Therefore, ozone observations affect the analysis of
the meteorological fields only through the coupling of trace
gas concentration and air transport. No ozone/radiation in-
teraction is included: the ozone climatology of Fortuin and
Langematz (1995) is used in the radiation scheme. Observa-
tion operator calculations within satellite radiances assimila-
tion (e.g., ozone-sensitive channel 9 of HIRS and channel 18
of AMSU-B) also use ozone climatology instead of the new
introduced model ozone.
2.4 Experiment setup
In order to investigate the impact of the assimilation of MLS
ozone profiles on ARPEGE wind fields, two assimilation ex-
periments have been run at a regular low resolution of T107
truncation on 41 levels from the ground up to 1 hPa. The
operational version was at a resolution of T358 (stretched
grid) on 41 levels in 2006; the current (2008) operational
version is at a resolution of T538 on 60 levels. In the first
experiment (denoted CTL), MLS data are not assimilated.
In the second experiment (denoted MLS), MLS ozone pro-
files, between 215.4 and 1 hPa in the extratropics and be-
tween 147 and 1 hPa in the latitudes range (30◦ S–30◦ N),
are assimilated. The MLS and CTL experiments are run
over a period of 3 months from 23 January to 22 April 2006.
Other assimilated observations in the CTL and MLS exper-
iments are based on the operational data including surface
observations, radiosondes, aircraft reports, and wind profil-
ers, as well as satellite observations such as winds from the
geostationary satellites, MODIS winds, QuikSCAT winds,
and radiance data from both HIRS and AMSU (Unit–A and
Unit–B) sounders aboard the National Oceanic and Atmo-
spheric Administration polar-orbiting satellites (NOAA–15,
NOAA–16 and NOAA–17). 4D-Var assimilates observations
within +/−3 h of the analysis time (00:00, 06:00, 12:00 and
18:00 UTC). This is in line with the current operational set-
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up in ARPEGE, as this study aims at being in a fully realistic
NWP context. The flow of 4D-Var procedure for the case of
12:00 UTC analysis time is given in Fig. 3.
3 Ozone data dynamical impact study
3.1 OMA, OMF and DFS diagnostics
Figure 4 displays 100 × OMAyo (solid line with squares) and
100× OMFyo (dashed line with circles) both averaged in time
from 23 January to 21 February 2006 (00:00 and 12:00 UTC
analysis times) and over the following latitude bands (a)
30◦ N–90◦ N, (b) 30◦ N–30◦ S, and (c) 30◦ S–90◦ S. Here,
OMA and OMF respectively refer to Observation minus
Analysis and Observation minus First-guess for ozone. This
shows that when MLS data are assimilated, the departures
are reduced and the analysis agrees better with the MLS data
in comparison to the background. For instance, the assimila-
tion of MLS profiles corrects the background overestimation
of ozone in the Northern Hemisphere, by driving the analy-
ses to a value slightly close to MLS observations owing to the
negative correction induced by the analysis increment. This
overestimation feature of the background has been already
diagnosed by El Amraoui et al. (2008a) during winter months
inside the vortex. The reverse process occurs in the tropics
and the Southern Hemisphere at pressure levels greater than
46.4 hPa, where there is a substantial correction of the model
underestimation of ozone.
A traditional way of estimating data impact in a assimilation
system is to perform Observing System Experiments (OSEs).
It consists of removing one particular dataset over a long as-
similation period. One then evaluates the forecast scores,
compared to a reference assimilation using the complete set
of observations (Bouttier and Kelly, 2001). This procedure
provides the impact of observations on the forecasts and not
on the analyses themselves (Desroziers et al., 2005). In the
perspective of diagnosing the direct impact of observations
on the analyses, other diagnostics such as Degree of Freedom
for Signal and variance reduction were developed. This study
is based on these two diagnostics. The Degrees of Freedom
for Signal (DFS) provide a measure of the gain in infor-
mation brought by the observations (Rodgers, 2000; Fisher,
2003). In a linear framework, DFS is algebraically defined
by the trace of the HK matrix
DFS = Tr(HK) (4)
where K refers to the Kalman gain matrix, which only de-
pends on the specified statistics of the assimilating system
K = BHT (HBHT + R)−1 (5)
Like in Chapnik et al. (2006), the DFS is approximated
here by using the method of Desroziers and Ivanov (2001).
Indeed, one normal ozone analysis xa and a perturbed one
xa∗, performed with perturbed observations yo∗, are used to
estimate the partial Degrees of Freedom for Signal associ-
ated with a particular subset of observations (called DFSi)
through the following expression:
DFSi = δyoi
TR−1i ΠiHδx
a(δyo) (6)
where the subscript i refers to a specific subset and Ri
presents its observation error covariance matrix. Πi is the
projection operator that allows us to pass from the complete
dataset used in the assimilation to the subset i. δyoi = Πiδy
o
is the projection of the vector of perturbations δyo onto the
subset i,
δyo = yo∗ − yo (7)
and δxa(δyo) is the perturbation on the analysis produced
by a perturbation on the complete assimilated dataset:
δxa(δyo) = xa∗ − xa (8)
The partial Degrees of Freedom for Signal associated with
a particular subset of observations can be determined if the
associated error characteristics of these observations are not
correlated to the rest of the observation errors in the specified
R matrix. In fact, if it is assumed that the complete set of
observations can be split between observation subsets with
independent errors, then matrix R is block-diagonal. The
complete assimilated dataset over a 6-h assimilation window
is perturbed one-time and the Eq. (6) is evaluated for each
assimilation cycle for a one-month period.
Figure 5a, b and c respectively show the observation num-
ber, 100× σoiyoi and DFSi, all averaged in time from 23 Jan-
uary to 21 February 2006 (00:00 and 12:00 UTC analysis
times) and for the following specific subsets: MLS ozone
data on specific pressure levels and humidity-sensitive chan-
nel radiances from the HIRS sounder on NOAA–16 (chan-
nels 11 and 12) and the AMSU-B sounders on NOAA–16
and NOAA–17 (channels 18, 19 and 20). σoi refers to the
observation-error of the subset i. One can see that the MLS
data covering the 68.1–31.6 hPa vertical pressure range are
the most informative and their information content is nearly
of the same order as humidity-sensitive channel radiances.
The fact that the first pressure 100–215.4 hPa range does not
provide significantly more information in comparison to the
pressure 68.1–31.6 hPa range, is probably due to a combi-
nation of factors. First, the variances of observation error
for the first range are significantly greater than those of the
second one. Second, the assumed horizontal correlation of
background errors introduces a degree of redundancy into
the information provided by the observation within the scale
length of the correlation. This latter is smaller for the second
pressure range in comparison to the first one (see Fig. 2c).
3.2 Error variance reduction diagnostics
The error variance reduction method introduced by
Desroziers et al. (2005) diagnoses the direct impact of a spe-
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cific observation subset on a specific analysis field. It pro-
vides, hence, useful information on the use of observations
in an operational analysis. It is used here in order to objec-
tively diagnose the impact of ozone data on the wind anal-
ysis in terms of horizontal divergence and relative vorticity,
in comparison to humidity-sensitive channel radiances from
both HIRS and AMSU-B sounders. The error variance re-
duction, for horizontal divergence or relative vorticity, is es-
timated by using the following expression:
ri = δyoi
TRi−1ΠiHBLTLδxa(δyo) (9)
where L is a mapping, which corresponds here to a projec-
tion operator onto the two selected model variables that are
directly linked to the wind field: horizontal divergence and
relative vorticity. DFSi can be derived from the ri expres-
sion by considering the special case of L = B−1/2.
Figure 6 presents ri for relative vorticity (a) and horizon-
tal divergence (b) averaged over the same period and for
the same data as those used for the DFSi diagnostics. It
clearly shows that the contribution of MLS ozone dataset
to the reduction in error between the background error and
the analysis error of wind fields is larger for horizontal di-
vergence field in comparison to HIRS and AMSU-B chan-
nel contributions. The vertical distribution of error variance
reductions brought by ozone data for both horizontal diver-
gence and relative vorticity is not uniform as a function of
pressure. The lower pressure levels of MLS in the UTLS
(100–215.4 hPa) has the most important influence on rela-
tive vorticity. This was expected as there is a strong corre-
lation between ozone and potential vorticity in the vicinity
of the tropopause level. The difference between DFSi and
ri at these levels could be the fact that the assumed hori-
zontal correlation of background errors introduces a degree
of redundancy into the information provided by the obser-
vation within the scale length of the correlation leading to
a smaller DFSi in comparison to ri. Besides, the relative
vorticity and horizontal divergence fields are not influenced
by ozone in a similar way. This is likely a manifestation of
the multivariate analysis structures implied by the balance
operator (based on the geostrophic linear balance between
mass and wind). Further, the large error variance reductions
brought by humidity radiances on relative vorticity compared
to those on horizontal divergence, can be explained by the
fact that these radiances (e.g., HIRS channels) are rather sen-
sitive to temperature (but to a lesser extent when compared
to humidity). This gives them the possibility to affect the
relative vorticity not only via the 4D-var wind-humidity cou-
pling, but also implicitly through the balance operator ow-
ing to the temperature-relative vorticity correlations. Note
that humidity-sensitive radiances can also influence the anal-
ysis of the temperature field and thereby its background-error
variance reduction, through the model physics given the fact
that temperature analysis response is dependent on the “dry-
ing” or “wetting” analysis effect of these radiances. Model
dynamics are able to efficiently extract information on an un-
observed component of the flow (the wind) from information
on both humidity and ozone data. Intrinsically linked to the
four-dimensional nature of the assimilation, the wind-ozone
and wind-humidity couplings generate wind increments both
from ozone and humidity-sensitive measurements leading to
the reduction of the wind background error variance. As it
has been elegantly introduced by Andersson et al. (1994),
the process could be described as retrieval/assimilation of
“water-vapor winds” from humidity-sensitive radiances and
of “ozone winds” from MLS observations.
3.3 OMF wind statistics
The OMF residuals produced by a data assimilation system
provide a convenient metric of evaluating global analyses.
Here, OMF statistics from ARPEGE are used to examine
how wind assimilation output and their associated OMF bias
and standard deviation are affected by the additional assimi-
lation of MLS ozone data. Specifically, ARPEGE wind fields
(zonal and meridional components) from the first-guess, 24-
h and 48-h forecasts are compared against radiosondes for
experiments with and without MLS ozone data. OMF are av-
eraged in time from 23 January to 22 April 2006 (for 00:00
and 12:00 UTC) and over the globe. The number of observa-
tions per pressure level, used in the OMF statistics, is given
in Table 1. Figure 7 depicts vertical profiles of OMF bias
for the CTL (solid line) versus the MLS experiment (dashed
line) for both zonal (left hand-side panels) and meridional
(right hand-side panels) wind components. The top, middle
and bottom panels correspond to the first guess, 24-h and
48-h forecasts, respectively. In comparison to the CTL, the
MLS experiment has smaller biases in the lower stratosphere
for both zonal and meridional winds. The middle and bot-
tom panels of Fig. 7 confirm that information added in the
MLS experiment is successfully retained in the 24/48-h fore-
casts in the lower stratosphere. OMF standard deviations,
not shown here, are very close for both experiments. Over-
all, the addition of MLS ozone data improves the agreement
between the wind fields and the verifying radiosondes data
over the globe. The observation minus first guess biases (top
panels of Fig. 7) show that the wind response signal due to
the MLS data assimilation is nearly vertically uniform be-
tween 20 and 100 hPa for the zonal component. It has, how-
ever, a pronounced positive peak between 30 and 50 hPa for
the meridional wind component. This response signal differ-
ence between the two components of the wind has also been
pointed out by Riishøjgaard (1996). In fact, the direction of
the flow with respect to the gradient of the tracer concen-
tration is a key parameter that governs the wind response to
the tracer data assimilation. Indeed, when the flow is aligned
with the gradient of the tracer concentration, the tracer as-
similation affects considerably the wind during the adjoint
calculation (this can be easily inferred from the simplified
Euler-Lagrange equations used by Holm et al. 1999). In the
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top right-hand side panel of Fig. 7, the peak in the bias re-
duction of the wind meridional component corresponds to
the altitudes where the meridional component of ozone gra-
dient is large; this is typically true for the middle and high
latitudes. To summarize, the MLS ozone data provide a ben-
eficial signal in the ARPEGE wind fields. Even though the
ozone data dynamical impact is not very large, it is not neu-
tral and mostly positive over a meteorological data sparse re-
gion (e.g., the lower stratosphere). It must be noticed that
the dynamical impact of the MLS data depends very much
on how the information contained in the data is extracted
and incorporated into the initial condition. Yet, a good MLS
dataset, which is unbiased with respect to the background,
could probably improve the wind analysis even more. Note
that, in this work, no bias correction has been applied in the
first approach.
4 Conclusions
In this work, MLS ozone profiles have been assimilated
in the ARPEGE 4D-Var together with operational obser-
vations. This was carried out to determine to what ex-
tent the wind-ozone coupling, within the forecast model and
its adjoint, could provide wind increments in response to
remotely-sensed MLS ozone information. In the designed
MLS assimilation experiment the ozone is re-initialized from
the MOCAGE CTM every 6 h, however, the meteorological
fields continue their temporal evolution through the assimi-
lation cycles. A data impact study with 4D-Var analysis was
conducted from 23 January to 22 April 2006. The Degrees
of Freedom for Signal diagnostics showed that the MLS data
covering the 68.1–31.6 hPa vertical pressure range are the
most informative and their information content is nearly of
the same order as humidity-sensitive radiances. Further-
more, the error variance reduction diagnostics showed that
MLS ozone observations positively contribute to the reduc-
tion of the global initial background error variance of the
wind fields. Moreover, they bring additional information and
in terms of horizontal divergence, this contribution is larger
than that given by HIRS and AMSU-B. Further, the statis-
tics on observation minus forecast produced by ARPEGE
allowed a description of how the ozone observations affect
wind fields. Indeed, it was found that the major impact of
ozone on wind fields, diagnosed within the MLS data assim-
ilation experiment, consists of a slight improvement in the
wind fields in the lower stratosphere where meteorological
data are sparse. In addition, the forecasts issued after as-
similation of MLS ozone data are found to be closer to the
wind observations than the forecasts issued without MLS.
The main conclusion is that it is possible to improve the wind
simulation of ARPEGE by adding MLS ozone data to the as-
similation system. The improvement of lower stratospheric
wind forecasts inferred from MLS data demonstrated the po-
tential benefit for including ozone assimilation in an opera-
tional framework. In ongoing work, the impact of dynam-
ical forcing resulted from ARPEGE (from the MLS experi-
ment) on the MOCAGE CTM, is under examination. In fact,
the new meteorological fields produced by the MLS experi-
ment are used as new dynamical forcing for MOCAGE. The
impact of this new forcing on MOCAGE in terms of ozone
evolution will be assessed in comparison to a control run
of MOCAGE using the standard dynamical forcing derived
from the ARPEGE control experiment without MLS assimi-
lation. As the MLS data are not available in near-real time,
their assimilation could not be implemented in an operational
weather forecasting. However, one could envision the as-
sessment, as done in this work, of the derived benefit from
assimilating ozone data (IASI and GOME2 instruments) of
Metop satellite measurements launched on 19 October 2006,
and which are available in near-real time to operational cen-
tres.
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Table 1. Number of radiosonde observations (N. Obs) per pressure level in hPa, used in OMF wind statistics.
Pressure (hPa) N. Obs. Pressure (hPa) N. Obs Pressure (hPa) N. Obs Pressure (hPa) N. Obs
10 137905 70 150144 250 196573 600 108615
20 165619 100 206210 300 199299 700 188118
30 170677 150 228913 400 190044 850 140236
50 159185 200 214988 500 186961 925 103808
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MOCAGE
, after 6 (a), 12 (b), 18 (c) and 24 h (d) of
simulation.
www.atmos-chem-phys-discuss.net/8/16473/2008/ Atmos. Chem. Phys. Discuss., 8, 16473–16500, 2008
10 N. Semane et al.: 4D-Var wind-ozone coupling
10 40 70 100 130 160 190 220 250 280
3
4
5
6
7
8
9
10
11
12
13
14
15
hPa
M
od
el
 le
ve
l
(a) Pressure (b) Ozone average vertical correlations (X 100)
Model level
M
od
el
 le
ve
l
3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15
3
4
5
6
7
8
9
10
11
12
13
14
15
150 190 230 270 310 350 390 430 470
3
4
5
6
7
8
9
10
11
12
13
14
15
Km
M
od
el
 le
ve
l
(c) Horizontal correlation length scale
20 30 40 50 60 70 80
Fig. 2. (a) Pressure as a function of model levels in the UTLS, (b) Ozone average vertical correlations, and (c) Ozone horizontal correlation
scale as a function of model levels in the UTLS.
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Fig. 3. Flow of 4D-Var procedure for the case of 12:00 UTC analysis time. (a) 3-h forecast from previous ARPEGE analysis is used as
background xb, (b) The ozone background field is provided by MOCAGE, (c) 6-h forecast from xb to perform the innovation vector, d=y◦-
H(xb), over a 6-h assimilation window (09:00 UTC–15:00 UTC), and (d) After the 4D-Var minimization, the increment analysis is added
to the first guess field (valid at 12:00 UTC) to obtain the analysis xa at 12:00 UTC.
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Fig. 5. (a) Observation number averaged in time from 23 January to 21 February 2006 (00:00 and 12:00 UTC analysis times) and over
the globe for the following specific subsets: MLS ozone data on specific pressure levels and humidity-sensitive channel radiances from the
HIRS sounder on NOAA–16 (channels 11 and 12) and the AMSU-B sounders on NOAA–16 and NOAA–17 (channels 18, 19 and 20), (b)
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for the same data as before.
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Fig. 7. Comparison of ARPEGE winds against radiosondes. Observation minus forecast residuals (OMF) are globally and time averaged
from 23 January to 22 April 2006 for the CTL experiment (solid line) and the MLS experiment (dashed line) for both zonal (left hand-side
panels) and meridional (right hand-side panels) wind components. The top, middle and bottom panels correspond to the first guess, 24-h and
48-h forecasts, respectively.
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Conclusion
La composition chimique de la re´gion de la haute troposphe`re - basse stratosphe`re
(UTLS) a` l’e´chelle globale est fortement contrainte par les me´canismes radiatifs, dyna-
miques et chimiques. De nombreuses incertitudes demeurent sur ces me´canismes ainsi que
sur l’importance relative de chacun d’eux. Les mesures chimiques ou me´te´orologiques,
bien qu’en ame´lioration constante, ne permettent toujours pas de re´soudre les liens entre
ces diffe´rents processus et doivent eˆtre comple´te´es par des outils de mode´lisation. Ainsi,
l’assimilation de donne´es constitue un moyen efficace de combiner de fac¸on optimale les
mode`les et l’ensemble des observations disponibles. Elle permet de rendre une image
globale et homoge`ne de ces observations dans un contexte ou` le nombre des missions
spatiales est en forte croissance.
Alors que la me´te´orologie et la chimie sont intimement lie´es, par exemple via le trans-
fert radiatif et le transport, l’assimilation des donne´es chimiques et celle des donne´es
me´te´orologiques sont ge´ne´ralement de´couple´es. Ce de´couplage fait que, d’une part les ob-
servations chimiques ne controˆlent que les conditions chimiques initiales dans les mode`les
de chimie-transport et d’autre part les observations me´te´orologiques font pareil pour les
conditions dynamiques initiales dans les mode`les de pre´vision nume´rique du temps. E´tant
donne´ que l’utilite´ ope´rationnelle des mode`les couple´s est bien confirme´e, qu’en est-il de
l’assimilation ?
Ainsi, les objectifs de cette the`se s’inscrivaient dans ce cadre de l’assimilation chi-
mique et dynamique pour l’e´tude de l’UTLS, d’une part en mode non couple´ a` travers
l’assimilation des mesures satellitales de l’ozone et du protoxyde d’azote dans le mode`le
global de chimie transport MOCAGE avec la technique variationnelle tri-dimensionnelle
3D-FGAT et d’autre part en mode couple´ via le transport a` travers l’assimilation des
mesures d’ozone dans le mode`le de pre´vision me´te´orologique ARPEGE avec la technique
variationnelle quadri-dimensionnelle 4D-Var.
Le premier objectif de cette the`se e´tait d’assimiler les donne´es de l’instrument MI-
PAS du satellite ENVISAT afin de documenter un cas d’e´tude d’une intrusion stra-
tosphe´rique observe´e au-dessus de l’Arctique canadien en aouˆt 2003. En particulier, il
s’agissait de mettre en oeuvre la me´thode d’assimilation 3D-FGAT qui tire un profit
maximal de l’information apporte´e par les mesures d’ozone en prenant en compte la struc-
ture de leurs erreurs. Il a e´te´ montre´ qu’il y a un re´el be´ne´fice de l’analyse des mesures
d’ENVISAT/MIPAS par rapport au mode`le ”libre” qui a sous-estime´ l’intrusion d’ozone
e´tudie´e. Ainsi, l’assimilation des mesures satellitales de l’UTLS vont permettre, dans la
poursuite de ce travail, d’e´tudier la variabilite´ interannuelle de la tropopause ”chimique”
et d’e´valuer le bilan d’ozone dans l’UTLS a` l’e´chelle plane´taire.
Le be´ne´fice de l’assimilation d’ozone de l’instrument SMR du satellite ODIN a
e´galement e´te´ de´montre´ en regard d’observations in-situ de radiosondages et lidar dans
l’he´misphe`re Sud au cours de l’hiver austral 2002 ; hiver exceptionnel au point de vue
dynamique stratosphe´rique polaire. L’assimilation des mesures du protoxyde d’azote du
meˆme instrument, a permis de suivre le transport me´ridien et le me´lange isentrope entre
les hautes et basses latitudes au niveau de la stratosphe`re. Ce travail fait suite a` une
autre e´tude de la dynamique du de´but de l’hiver austral 2002, et dans laquelle nous avons
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e´lucide´ des me´canismes de transport exceptionnel des masses d’air entre le re´servoir stra-
tosphe´rique tropical et les hautes latitudes a` l’aide du mode`le a` haute re´solution pour
l’advection des contours de PV , MIMOSA, et des champs me´te´orologiques de l’ECMWF.
Une autre application de l’assimilation chimique a porte´ sur l’identification des pro-
cessus dynamiques, en plus de la chimie, qui ont controˆle´ l’e´volution de l’ozone au sein
du vortex arctique en 2004/2005. En fait, l’e´tude conjointe des analyses d’ozone et du
protoxyde d’azote de l’instrument MLS du satellite AURA a permis de de´crire l’impact
sur l’ozone de la subsidence diabatique et du transport me´ridien. Nous avons ainsi pu
de´montrer que le caracte`re tre`s marque´ du transport me´ridien au cours de l’hiver bore´al
2004/2005, explique la relative faible destruction chimique d’ozone contrairement a` ce qui
e´tait attendu compte tenu des tempe´ratures stratosphe´riques tre`s froides.
Enfin, pour re´pondre a` la question du couplage souleve´e pre´ce´demment. Le mode`le
ARPEGE avec sa technique variationnelle 4D-Var ont d’abord e´te´ e´tendus pour in-
clure l’advection en mode traceur passif de l’ozone et l’assimilation des profils d’ozone
de l’instrument AURA/MLS. Ainsi, moyennant trois mois d’assimilation, l’impact sur
la dynamique et la consistance des analyses chimique et dynamique produites ont e´te´
e´value´s. Cette e´tude a montre´ que le couplage dynamique, assure´ par la me´thode 4D-
Var, ame´liore l’analyse et la pre´vision du vent dans la basse stratosphe`re. Ces premiers
re´sultats de´montrent le fort potentiel des mesures satellitales d’ozone pour le suivi de la dy-
namique de l’UTLS. Ils ouvrent ainsi la voie a` une ame´lioration des mode`les ope´rationnels
des syste`mes de pre´vision me´te´orologique.
E´tant donne´ que les donne´es de l’instrument AURA/MLS ne sont pas disponibles en
temps re´el, aussi faudrait-il par la suite exploiter l’apport dynamique des observations
d’ozone dans un cadre ope´rationnel avec la disposition de nouvelles donne´es des canaux
sondeurs de l’ozone sur IASI et GOME-2 du satellite METOP-A.
126
Bibliographie
[Andrews et al., 1987] Andrews, D. G., J. R. Holton, et C. B. Leovy, Middle atmosphere
dynamics, Intern. Geophys. Series, vol. 40, edited by R. Dmowska and J. R. Holton,
489 p., Academic Press, San Diego, CA, USA, 1987.
[Appenzeller et al., 1996] Appenzeller, C., H. C. Davies, et W. A. Norton, Fragmentation
of stratospheric intrusions, J. Geophys. Res., 101, 1435–1456, 1996.
[Bechtold et al., 2001] Bechtold, P., E. Bazile, F. Guichard, P. Mascart, et E. Richard, A
mass flux convection scheme for regional and global models, Quart. J. Roy. Meteor.
Soc., 127, 869–886, 2001.
[Bencherif et al., 2007] Bencherif, H., L. El Amraoui, N. Semane, S. Massart, D. C. Vi-
dyaranya, A. Hauchecorne, et V.-H. Peuch, Examination of the 2002 major warming
in the southern hemisphere using ground-based and ODIN /SMR assimilated data :
stratospheric ozone distributions and tropic/mid-latitude exchange, Can. J. Phys.,
85, 1287–1300, 2007.
[Bennet, 1992] Bennet, A. F., Inverse methods in physical oceanography, Cambridge Uni-
versity Press, 346pp., 1992.
[Bouttier et Courtier, 1999] Bouttier F., et Courtier P., Data assimilation concepts and
methods, ECMWF Meteorological Training Course, Lecture series, 1999.
[Brasseur et al., 1999a] Brasseur, G. P., B. V. Khattatov, et S. Walters, Modeling, in
Atmospheric chemistry and global change, edited by G. P. Brasseur, J. J. Orlando,
et G. S. Tyndall, pp. 423–464, Oxford University Press, Oxford, UK, 1999a.
[Brasseur et al., 1999b] Brasseur, G., J. J. Orlando, et G. S. Tyndall, Atmospheric Che-
mistry and Global Change, Oxford University Press, 654 p., 1999b.
[Cariolle et De´que´, 1986] Cariolle D., et De´que´ M., Southern hemisphere medium-scale
waves and total ozone disturbances in a spectral general circulation model, J. Geo-
phys. Res., 91, 10825–10846, 1986.
[Cariolle and Morcrette, 2006] Cariolle, D., et Morcrette, J.-J., A linearized approach to
the radiative budget of the stratosphere influence of the ozone distribution, Geophys.
Res. Lett., 33, L05806, doi :10.1029/2005GL025597, 2006.
[Cardinali et al., 2004] Cardinali, C., S. Pezzuli, et E. Andersson, Influence matrix diag-
nostic of a data assimilation system, Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 130(603), 2767–
2786, 2004.
[Cathala et al, 2003] Cathala, M.-L., J. Pailleux, et V.-H. Peuch, Improving global che-
mical simulations of the upper troposphere-lower stratosphere with sequential assi-
milation of MOZAIC data, Tellus, 55B, 1–10, 2003.
[Chapman, 1930] Chapman, S., On ozone and atomic oxygen in the upper atmosphere,
Phil. Mag., 10, 369–383, 1930.
127
[Chapnik et al., 2006] Chapnik, B., G. Desroziers, F. Rabier, et O. Talagrand, Diagnosis
and tuning of observational error statistics in a quasi-operational data assimilation
setting, Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 132, 543–565, 2006.
[Charney et Drazin, 1961] Charney, J. G., et Drazin, P. G., Propagation of planetary-scale
disturbances from the lower into the upper atmosphere, J. Geophys. Res., 66(1), 83-
109, 1961.
[Clark et al., 2007] Clark, H. L., M. L. Cathala, H. Teysse`dre, J. P. Cammas, et V.-H.
Peuch, Cross-tropopause fluxes of ozone using assimilation of MOZAIC observations
in a global CTM, Tellus, 59B, 39–49, 2007.
[Courtier et Geleyn, 1988] Courtier, P., et Geleyn J.-F., A global numerical weather mo-
del with variable resolution : application to the shallow-water equations, Quart. J.
Roy. Meteor. Soc., 114, 1321–1346, 1988.
[Courtier et al., 1991] Courtier, P., C. Freydier, J.-F. Geleyn, F. Rabier, et M. Rochas,
The ARPEGE project at Me´te´o–France, In Workshop on numerical methods in at-
mospheric models, 2, 193–231, 1991.
[Courtier et al., 1998] Courtier, P., E. Andersson, W. Heckley, J. Pailleux, D. Vasiljelic,
M. Hamrud, A. Hollingsworth, F. Rabier, et M. Fisher, The ECMWF implementation
of three dimensional variational assimilation (3D-Var), Part I : Formulation, Quart.
J. R. Meteorol. Soc. , 124, 1783–1807, 1998.
[Coy et al., 1994] A comparison of winds from the STRATAN data assimilation system
to balanced wind estimates, J. Atmosph. Sci., 51 (15), 2309–2315, 1994.
[Crutzen, 1970] Crutzen, P. J., The influence of nitrogen oxide on the atmospheric ozone
content,Quart. J. R. Meteorol. Soc. ,96, 320–325.
[Daley, 1995] Daley, R., Estimating the wind field from chemical constituent observa-
tions : experiments with a one-dimensional extended Kalman filter, Mon. Wea. Rev.,
123, 181–198, 1995.
[Daley, 1996] Daley, R., Recovery of the one and two dimensional wind fields from chemi-
cal consituent observatins using the constituent transport equation and an extended
Kalman Filter, Meteorol. Atmos. Phys., 60, 119–136, 1996.
[Danielsen, 1968] Danielsen, E. F., Stratospheric-tropospheric exchange based on radio-
activity, ozone and potential vorticity, J. Atmosph. Sci., 25, 502–518, 1968.
[Delmas et al., 2005] Delmas, R., G. Me´gie, et V.-H Peuch, Physique et chimie de l’at-
mosphe`re, Editions Belin, collection Echelles, 2005.
[Derber et Bouttier, 1999] Derber, J., et Bouttier, F., A reformulation of the background
error covariance in the ecmwf global data assimilation system, Tellus, 51A, 195–222,
1999.
[Desroziers et al., 2005] Desroziers, G., P. Brousseau, et B. Chapnik, Use of randomiza-
tion to diagnose the impact of observations on analyses and forecasts, Quart. J. Roy.
Meteor. Soc., 131, 2821–2837, 2005.
[Dethof et Holm, 1999] Dethof, A., et Holm, E. V., Ozone assimilation in the ERA-40
reanalysis project,Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 130, 2851–2872, 2004.
[Dobson et al., 1929] Dobson, G., D. Harrison, et J. Lawrence, Measurements of the
amount of ozone in the earth’s atmosphere and its relation to other geophysical
conditions : Part III, Proc. R. Soc. London, Ser. A, 122, 456-486, 1929.
128
[Dufour et al., 2004] Dufour, A., M. Amodei, G. Ancellet, et V.-H. Peuch, Observed and
modelled ”chemical weather” during ESCOMPTE, Atmos. Res., 161–189, 2004.
[Elbern et al.,1997] Elbern, H., H. Schmidt, et A. Ebel, Variational data assimilation for
tropospheric chemistry modeling, J. Geophys. Res., 102, 15,967–15,985, 1997.
[El Amraoui et al., 2008] El Amraoui, L., N. Semane, V.-H. Peuch, et M. L. Santee, Inves-
tigation of dynamical processes in the polar stratospheric vortex during the unusually
cold winter 2004/2005, Geophys. Res. Lett., 35, L03803, doi :10.1029/2007GL031251,
2008.
[ESA, 2000] ESA, ENVISAT, MIPAS An instrument for atmospheric chemistry and cli-
mate research, ESA Scientific Publications Division, ESTEC, The Netherlands, SP-
1229, 2000.
[Evensen, 1994] Evensen, G., Sequential data assimilation with a nonlinear quasigeostro-
phic model using Monte Carlo methods to forecast error statistics, J. Geophys. Res.,
99, 10143–10162, 1994.
[Farman et al., 1985] Farman, J. C., B.G. Gardiner, et J. D. Shanklin, Large losses of
total ozone in Antarctica reveal seasonal ClOx/NOx interaction, Nature, 315, 207–
210, 1985.
[Fisher et Lary, 1995] Fisher M., et Lary, D. J., Lagrangian four-dimensional variational
data assimilation of chemical species, Quart. J. R. Meteorol. Soc. , 121, 1681-1704,
1995.
[Froidevaux et al., 2006] Froidevaux, L., et al., Early validation analyses of atmospheric
profiles from EOS MLS on the AURA satellite, IEEE Trans. Geosci. Remote Sens.,
44, 1106–1121, 2006.
[Geer et al., 2006] Geer, A. J., W. A. Lahoz, S. Bekki, N. Bormann, Q. Errera, H. J. Eskes,
D. Fonteyn, D. R. Jackson, M. N. Juckes, S. Massart, V.-H. Peuch, S. Rharmili, et
A. Segers, The ASSET intercomparison of ozone analyses : method and first results,
Atmos. Chem. Phys., 6, 5445–5474, 2006.
[Girard, 1987] Girard, D., A fast Monte Carlo cross-validation procedure for large least
squares problems with noisy data. Technical Report 687-M, IMAG, Grenoble, France,
1987.
[Hauchecorne et al., 2002] Hauchecorne, A., S. Godin, M. Marchand, B. Heese, et C. Sou-
prayen, Quantification of the transport of chemical constituents from the polar vor-
tex to midlatitudes in the lower stratosphere using the high-resolution advection
model MIMOSA and effective diffusivity, J. Geophys. Res., 107 (D20), 8289, doi :
10.1029/2001JD000491, 2002.
[Hoinka et al., 1996] Hoinka, K. P., H. Claude, et U. Ko¨hler, On the correlation between
tropopause pressure and ozone above Central Europe, Geophys. Res. Lett., 23, 1753–
1756, 1996.
[Hollingsworth et al., 2008] Hollingsworth, A., R. J. Engelen, C. Textor, A. Benedetti, O.
Boucher, F. Chevallier, A. Dethof, H. Elbern, H. Eskes, J. Flemming, C. Granier, J.
W. Kaiser, J.-J. Morcrette, P. Rayner, V.-H. Peuch, L. Rouil, M. G. Schultz, A. J.
Simmons, et The GEMS Consortium, Toward a Monitoring and Forecasting System
For Atmospheric Composition : The GEMS Project, B. Am. Meteorol. Soc., 89, 8,
1147–1164, 2008.
129
[Holm et al., 1999] Holm, E. V., A. Untch, A. Simmons, R. Saunders, F. Bouttier, et E.
Andersson, Multivariate ozone assimilation in four-dimensional data assimilation, In
Proceedings of the SODA Workshop on Chemical Data Assimilation, 89–94, KNMI,
De Bilt, The Netherlands, 9-10 December 1998, 1999.
[Holton et al., 1995] Holton, J. R., P. H. Haynes, M. E. McIntyre, A. R. Douglas, R. B.
Rood, et L. Pfister, Stratosphere-troposphere exhange, Rev. Geophys., 33, 403–439,
1995.
[Holton et al., 2004] Holton, J. R., 2004, An inlroduction to Dynamic Meleorology, Edi-
tions Elsevier academic press, International geophysics series, San Diego, 2004.
[Honore´ et al.,2008] Honore´, C., L. Rouil, R. Vautard, M. Beekmann, B. Bessagnet, A.
Dufour, C. Elichegaray, J. Flaud, L. Malherbe, F. Meleux, L. Menut, D. Martin, A.
Peuch, V.-H. Peuch, et N. Poisson, Predictability of European air quality : Assess-
ment of 3 years of operational forecasts and analyses by the PREV’AIR system, J.
Geophys. Res., 113, D04301, doi :10.1029/2007JD008761, 2008.
[Hoskins et al., 1985] Hoskins, B. J., et Robertson, A. W., On the use and significance of
isentropic potential vorticity maps, Q. J. R. Meteorol. Soc., 111, 877–946, 1985.
[Houtekamer et al., 1996] Houtekamer, P. L., L. Lefaivre, J. Derome, H. Ritchie, et H.
L. Mitchell, A system simulation approach to ensemble prediction, Mon. Weather.
Rev., 124, 1225–1242, 1996.
[Ide et al., 1997] Ide, K., P. Courtier, M. Ghil, et A. C., Lorenc, Unified notation for
data assimilation : operational, sequential and variational, J. Met. Soc. Japan, 75,
181–189, 1997.
[James, 1994] James, I. N., Introduction to Circulating Atmospheres, Cambridge Atmos-
pheric and Space Science Series, Cambridge University Press, 422p., 1994.
[Jang, 2003] Jang, K., X. Zou, M. S. F. V. De Pondeca, M. Shapiro, C. Davis, et A. Krue-
ger, Incorporating TOMS ozone measurements into the prediction of the Washington
D.C., winter storm during 24-25 January 2000, J. Appl. Meteor., 42, 797–812, 2003.
[Josse et al., 2004] Josse B., P. Simon, et V.-H. Peuch, Rn-222 global simulations with
the multiscale CTM MOCAGE, Tellus, 56B, 339–356, 2004.
[Kalnay, 2002] Kalnay, E., Atmospheric modeling, Data Assimilation and Predictability,
Cambridge University Press, Cambridge, U.K., 2002.
[Kalman, 1960] Kalman, R. E., A new approach to linear filtering and prediction pro-
blems, J. Basic Eng., 82D, 35–45, 1960.
[Kru¨ger et al., 2005] Kru¨ger, K., B. Naujokat, et K. Labitzke, The unusual midwinter
warming in the southern hemisphere stratosphere 2002 : A comparison to northern
hemisphere phenomena, J. Atmos. Sci., 62 (3), 603–613, 2005.
[Lagarde et al., 2001] Lagarde T., A. Piacentini , et O. Thual, A New Representation
of Data Assimilation Methods : the PALM Flow Charting Approach, Quart. J. R.
Meteorol. Soc. , 127, 189–207, 2001.
[Lahoz et al., 2005] Lahoz, W., A. , R. Brugge , D. R. Jackson , S. Migliorini , R. Swin-
bank, D. Lary et A. Lee, An observing system simulation experiment to evaluate the
scientific merit of wind and ozone measurements from the future SWIFT instrument,
Q. J. R. Meteorol. Soc., 131, 503–523, 2005.
130
[Lahoz et al., 2007] Lahoz, W. A., Q. Errera, R. Swinbank, et D. Fonteyn, Data assimi-
lation of stratospheric constituents : a review, Atmos. Chem. Phys., 7, 5745–5773,
2007.
[Law et al., 2000] Law, K. S., P.-H. Plantevin, V. Thouret, A. Marenco, W. A. H. As-
man, M. Lawrence, P. J. Crutzen, J.-F. Mu¨ller, D. Hauglustaine, et M. Kannakidou,
Comparison between global Chemistry-Transport Models results and measurements
of ozone and water vapour by Airbus in-service aircraft (MOZAIC) data, J. Geophys.
Res., 105, D1, 1503–1525, 2000.
[Le Dimet et Talagrand, 1986] Le Dimet, F.-X., et Talagrand, O., Variational algorithms
for analysis and assimilation of meteorological observations : theorical aspects, Tellus,
38A, 97–110, 1986.
[Lefe`vre et al., 1994] Lefe`vre, F., G. P. Brasseur, I. Folkins, A. K. Smith, et P. Simon,
Chemistry of the 1991-1992 stratospheric winter : three-dimensional model simula-
tions, J. Geophys. Res., 99, D4, 8183–8195, 1994.
[Lewis et Derber, 1985] Lewis, J. M., et Derber, J. C., The use of adjoint equation to solve
a variational adjustment problem with advective constraints, Tellus, 37A, 309–322,
1985.
[Lorenc, 1981] Lorenc, A. C., A global three-dimensional multivariate statistical interpo-
lation scheme, Mon. Wea. Rev., 109, 701–721, 1981.
[Lorenc, 1988] Lorenc, A. C., Optimal nonlinear objective analysis, Q. J. R. Meteorol.
Soc., 114, 205–240, 1988.
[Louis, 1979] Louis, J.-F., A parametric model of vertical eddy-fluxes in the atmosphere,
Boud. Lay. Meteor., 17, 187–202, 1979.
[Manney et al., 1996] Manney, G. L., L. Froidevaux, J. W. Waters, M. L. Santee, W. G.
Read, D. A. Flower, R. F. Jarnot, et R. W. Zurek, Artic ozone depletion observed
by UARS MLS during the 1994-95 winter, Geophys. Res. Lett., 23 , 85–88, 1996.
[Massart et al., 2005] Massart, S., D. Cariolle, et V.-H. Peuch, Vers une meilleure
repre´sentation de la distribution et de la variabilite´ de l’ozone atmosphe´rique par
l’assimilation des donne´es satellitaires, C.R. Acad. Sci., 337-15, 1305–1310, 2005.
[Massart et al., 2007] Massart, S., A. Piacentini, D. Cariolle, L. El Amraoui, et N. Se-
mane, Assessment of the quality of the ozone measurements from the ODIN /SMR
instrument using data assimilation, Can. J. Phys., 85(11), 1209–1223, 2007.
[Me´gie, 1982] Me´gie, G., Stratosphe`re et couche d’ozone, Cahiers des Sciences de
l’Univers-2, Masson, 119 p., 1992.
[Michou et Peuch, 2002] Michou, M., et Peuch, V.-H., Surface exchanges in theMOCAGE
multiscale Chemistry and Transport Model, Rev. Sci. Eau, 15(202), 173–203, 2002.
[Michou et al., 2002] Michou, M., P. Laville, D. Serc¸a, A. Fotiadi, P. Bouchou, et V.-H.
Peuch, Measured and modeled dry deposition velocities over the ESCOMPTE area,
Atm. Res., 74,89–116, 2004.
[Molina et Rowland, 1974] Molina, M., J., et Rowland, F. S., Stratospheric sink for chloro
fluoromethanes : chlorine atom catalysed destruction of ozone, Nature, 249, 810–812,
1994.
[Molina et Molina, 1987] Molina, L. T., et Molina, M. J., Production of Cl2O2 by the self
reaction of the ClO radical, J. Phys. Chem., 91, 433-436, 1987.
131
[Murtagh et al., 2002] Murtagh, D., et al., An overview of the ODIN atmospheric mission,
Can. J. Phys., 80, 309–319, 2002.
[Nakamura, 1996] Nakamura, N., Two-dimensional mixing, edge formation, and permea-
bility diagnosed in an area coordinate, J. Atmos. Sci., 53(11), 1524–1537, 1996.
[Nash et al., 1996] Nash, E. R., P. A. Newman, J. E. Rosenfield, et M. R. Schoeberl,
An objective determination of the polar vortex using Ertel’s potential vorticity, J.
Geophys. Res., 101, 9471–9478, 1996.
[Newman et Nash, 2005] Newman, P. A., and Nash, E. R., The unusual Southern Hemis-
phere stratosphere winter of 2002, J. Atmos. Sci., 62 (3), 614–628, 2005.
[Norton et al., 1994] Norton, W. A., Breaking Rossby waves in a model stratosphere diag-
nosed by a vortex-following coordinate system and a technique for advecting material
contours, J. Atmos. Sci., 51, 654–673, 1994.
[Parrish and Derber, 1992] Parrish, D., and Derber, J., The National Meteorological Cen-
ter’s spectral statistical interpolation analysis system, Mon. Wea. Rev., 120, 1747–
1763, 1992.
[Peuch et al., 1999] Peuch, V.-H., M. Amodei, T. Barthet, M.-L. Cathala, B. Josse, M.
Michou, et P. Simon,MOCAGE, Mode`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande Echelle,
Acte des Ateliers de Mode´lisation de l’Atmosphe`re 1999, 33–36, Me´te´o-France, Centre
National de Recherches Me´te´orologiques, 1999.
[Peuch et al., 2000] Peuch, A., J.-N. The´paut, et J. Pailleux, Dynamical impact of total-
ozone observations in a four dimensional variational assimilation, Quart. J. Roy.
Meteor. Soc., 126, 1641–1659, 2000.
[Rabier et al., 2000] Rabier, F., H. Ja¨rvinen, E. Klinker, J.-F. Mahfouf, et A. Simmons,
The ECMWF operational implementation of four dimensional variational assimila-
tion. Part I : Experimental results with simplified physics, Quart. J. Roy. Meteor.
Soc., 126, 1143–1170, 2000.
[Rasch and Williamson, 1990] Rasch, P. J., et Williamson, D. L, On shape-preserving
interpolation and semi-Lagrangian transport, SIAM J. Sci. stat. comput., 11, 656–
686, 1990.
[Rex et al., 2004] Rex, M., R. J. Salawitch, P. von der Gathen, N. R. P. Harris, M. P.
Chiperfield, et B. Naujokat, Arctic ozone loss and climate change, Geophys. Res.
Lett., 31, doi :10.1029/2003GL018844, 2004.
[Riishøjgaard, 1996] Riishojgaard, L. P., On four-dimensional variational assimilation of
ozone data in weather prediction models, Quart. J. R. Meteorol. Soc. , 122, 1545–
1571, 1996.
[Rodgers, 1996] Rodgers, C. D., Information content and optimization of high spectral
resolution measurements, SPIE, 2830, 136–147, 1996.
[Rodgers, 2000] Rodgers, C. D., Inverse Methods for Atmospheric Sounding–Theory and
Practice, World Scientific, River Edge, N. J., 2000.
[Sassi et al., 2005] Sassi, F., B. A. Boville, D. Kinnison, et R. R. Garcia, The effects of
interactive ozone chemistry on simulations of the middle atmosphere, Geophys. Res.
Lett., 32, L07811, doi :10.1029/2004GL022131, 2005.
[Scaife et al., 2005] Scaife, A. A., R. Swinbank, D. R. Jackson, N. Butchart, H. Thornton,
M. Keil, et L. Henderson, Stratospheric vacillations and the major warming over
Antarctica in 2002, J. Atmos. Sci., 62(3), 629–639, 2005.
132
[Semane et al., 2002] Semane, N., H. Teitelbaum, et C. Basdevant, A very deep ozone
minihole in the Northern Hemisphere Stratosphere at mid-latitudes during the winter
of 2000, Tellus, 54A, 382–389, 2002.
[Semane et al., 2006] Semane, N., H. Bencherif, B. Morel, A. Hauchecorne, et R. D. Diab,
An unusual stratospheric ozone decrease in the Southern Hemisphere subtropics lin-
ked to isentropic air-mass transport as observed over Irene (25.5◦S, 28.1◦E) in mid-
May 2002, Atmos. Chem. Phys., 6, 1927–1936, 2006.
[Semane et al., 2007] Semane, N., V.-H. Peuch, L. El Amraoui, H. Bencherif, S. Massart,
D. Cariolle, J.-L. Attie´, et R. Abida, An observed and analysed stratospheric ozone
intrusion over the high Canadian Arctic UTLS region during the summer of 2003,
Quart. J. Roy. Meteor. Soc.,133(S2), 171–178, 2007.
[Semane et al., 2008] Semane, N., V.-H. Peuch, S. Pradier, G. Desroziers, L. El Amraoui,
P. Brousseau, S. Massart, B. Chapnik, et A. Peuch, On the extraction of wind infor-
mation from the assimilation of ozone profiles in Me´te´o-France 4D-Var operational
NWP suite, Atmos. Chem. Phys. Discuss., 8, 16473–16500, 2008.
[Solomon, 1999] Solomon, S., Stratospheric ozone depletion :a review of concepts and
history, Reviews of Geophysics, 37 , 275–316, 1999.
[Stevenson et al., 2006] Stevenson, D.S., F.J. Dentener, M.G. Schultz, K. Ellingsen,
T.P.C. van Noije, O. Wild, G. Zeng, M. Amann, C.S. Atherton, N. Bell, D.J. Berg-
mann, I. Bey, T. Butler, J. Cofala, W.J. Collins, R.G. Derwent, R.M. Doherty, J.
Drevet, H.J. Eskes, A.M. Fiore, M. Gauss, D.A. Hauglustaine, L.W. Horowitz, I.S.A.
Isaksen, M.C. Krol, J.-F. Lamarque, M.G. Lawrence, V. Montanaro, J.-F. Mu¨ller,
G. Pitari, M.J. Prather, J.A. Pyle, S. Rast, J.M. Rodriguez, M.G. Sanderson, N.H.
Savage, D.T. Shindell, S.E. Strahan, K. Sudo, et S. Szopa, 2006 : Multimodel en-
semble simulations of present-day and near-future tropospheric ozone, J. Geophys.
Res., 111, D08301, doi :10.1029/2005JD006338.
[Stockwell et al., 1997] Stockwell, W. R., F. Kirchner, M. Khun, et S. Seefeld, A new
mechanism for regional atmospheric chemistry modelling, J. Geophys. Res., 102,
25847–25879, 1997.
[Stohl et al., 2003] Stohl, A., et al., Stratosphere-troposphere exchange : A review, and
what we have learned from STACCATO, J. Geophys. Res., 108, 8516–6530, 2003.
[Talagrand et Courtier, 1987] Talagrand, O., et Courtier, P., Variational assimilation of
meteorological observations with the adjoint vorticity equation, I, Theory, Quart. J.
R. Meteorol. Soc. , 113 , 1311–1328, 1987.
[Talagrand, 1997] Talagrand, O., Assimilation of observations, an introduction, J. Meteo-
rol. Soc. Jpn, 75 , 191–209, 1997.
[Talagrand, 2003b] Talagrand, O., Variatonal assimilation. Adjoint equations, in Data
Assimilation for the Earth System, NATO ASI Series, edited by : Swinbank, R.,
Shutyaev, V., and Lahoz, W. A., Kluwer, 37–53, 2003b.
[Talagrand, 2003a] Talagrand, O., Bayesian estimation. Optimal interpolation. Statistical
linear estimation, in Data Assimilation for the Earth System, NATO ASI Series,
edited by : Swinbank, R., Shutyaev, V., and Lahoz, W. A., Kluwer, 21–35, 2003b.
[Teysse`dre et al., 2007] Teysse`dre, H., M. Michou, H. L. Clark, B. Josse, F. Karcher,
D. Olivie´ , V.-H. Peuch, D. Saint-Martin, D. Cariolle, J.-L. Attie´, P. Ne´de´lec, P.
Ricaud, V. Thouret, R. J. van der A , A. Volz-Thomas, et F. Che´roux, A new
133
tropospheric and stratospheric Chemistry and Transport Model MOCAGE-Climat
for multi-year studies : evaluation of the present-day climatology and sensitivity to
surface processes, Atmos. Chem. Phys., 7, 5815–5860, 2007.
[The´paut et Courtier, 1991] The´paut, J.-N. et Courtier, P., Four-dimensionnal variational
data-assimilation e using the adjoint of a multi-level primitive-equation model,Quart.
J. Roy. Meteor. Soc., 117, 1225–1254, 1991.
[The´paut et al., 1996] The´paut, J.-N, P. Courtier, G. Belaud, et G. Lemaˆıtre, Dynamical
structures functions in a four-dimensional variational assimilation : a case-study.
Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 122, 535–561, 1996.
[Thompson et al., 2002] Thompson, A. M., J. C. Witte, R. D. McPeters, S. J. Oltmans,
F. J. Schmidlin, J. A. Logan, M. Fujiwara, V. W. J. H. Kirchhoff, F. Posny, G. J. R.
Coetzee, B. Hoegger, S. Kawakami, T. Ogawa, B. J. Johnson, H. Vo¨mel, et G. Labow,
Southern Hemisphere Additional Ozonesondes (SHADOZ) 1998-2000 Tropical Ozone
Climatology, 1, Comparison with Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS ) and
ground-based Measurements, J. Geophys. Res., 108, DOI 10.1029/2001JD000967,
2002.
[Tiedtke, 1989] Tiedtke, M., A comprehensive mass flux scheme for cumulus parametri-
zation in large scale models, Mon. Wea. Rev., 117, 1779-1800, 1989.
[Wargan et al., 2005] Wargan, K., I. Stajner, S. Pawson, et R. B Rood, Monitoring and
assimilation of ozone data from the Michelson Interferometer from Passive Atmos-
pheric Sounding, Quart. J. R. Meteorol. Soc. , 131, 2713–2734, 2005.
[Waters et al., 2006] Waters, J. W., et al., The Earth Observing System Microwave Limb
Sounder (EOS MLS ) on the AURA satellite, IEEE Trans. Geosci. Remote Sens., 44,
1075–1092, 2006.
[Waugh et Plumb, 1994] Waugh, D. W., et Plumb, R. A., Contour advection with sur-
gery : a technique for investigating fine-scale structure in tracer transport, J. Atmo.
Sci., 51, 530–540, 1994.
[Wesley, 1989] Wesley, M. J., Parameterization of surface resistances to gazeous dry de-
position in regional-scale numerical models, Atmos. Environ, 23, 1293–1304, 1989.
[WMO, 2003] Scientific Assessment of Ozone Depletion : 2002, Global Ozone Research
and Monitoring Project Report No. 47, World Meteorological Organization, Geneva,
2003.
[WMO, 2007] Scientific Assessment of Ozone Depletion : 2006, Global Ozone Research
and Monitoring Project Report No. 50, World Meteorological Organization, Geneva,
2007.
134
Annexe A
[Massart et al., 2007]
135















Annexe B
Me´thodes se´quentielles
En supposons que l’ope´rateur d’observation Hk et l’ope´rateur mode`le M, de´crivant
la transition entre le temps tk et le k + 1, sont line´aires, l’estimation line´aire statistique
permet de de´terminer la meilleure estimation bayesienne [Talagrand, 2003a] de l’e´tat re´el
(BLUE, Best Linear Unbiased Estimator), xa(tk), sous la forme d’une combinaison line´aire
de l’e´bauche xb(tk) et de l’observation y
o(tk) a` chaque instant tk :
xa(tk) = x
b(tk) +Kk[y
o(tk)−Hkxb(tk)] (B.1)
Kk = BkH
T (HBkH
T +Rk)
−1 (B.2)
Le BLUE correspond a` l’analyse dont la variance d’erreur est minimale.
Rk et Bk repre´sentent les matrices de covariances d’erreurs d’observation et d’e´bauche
a` l’instant tk. Kk repre´sente la matrice gain a` l’instant tk.
La matrice de covariances d’erreur d’analyse a` l’instant tk est donne´e par l’equation
suivante :
Ak = (I−KkHk)Bk (B.3)
L’e´tat du syste`me, au temps tk+1, x(tk+1) est lie´ a` son homologue au temps tk, x(tk)
par la formule suivante :
x(tk+1) =M[x(tk)] + ηk (B.4)
ou` ηk repre´sente l’erreur du mode`le.
Ainsi une fois l’estimation xak a` l’instant tk re´alise´e, le mode`le line´aire M, est applique´
pour obtenir l’e´tat pre´vu xbk+1 au temps tk+1 a` l’aide de la formule suivante :
xb(tk+1) =M[x
a(tk)] (B.5)
Cette approche correspond a` l’assimilation se´quentielle (Fig. B.1). Elle permet de mettre
a` jour a` intervalles re´guliers la meilleure estimation pre´alable de l’atmosphe`re, fournie par
le mode`le, a` l’aide des nouvelles observations disponibles. Elle est ge´ne´ralement constitue´e
d’un cycle d’analyses objectives tridimensionnelles purement spatiales, et de pre´visions a`
court terme. Les variables du mode`le sont ajuste´es quand une observation est disponible,
sans re´troaction vers le passe´. Au pas de temps suivant, ces estimations a posteriori four-
nissent les nouvelles conditions initiales du mode`le. L’assimilation se´quentielle ne propage
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Fig. B.1 – Assimilation se´quentielle.
donc l’information contenue dans les observations que du passe´ vers le futur contrairement
a` l’approche 4D-Var (cf. paragraphe 3.1.1).
Cette approche se´quentielle est connue sous le nom de l’Interpolation Optimale
(IO) dans le cas ou` les covariances d’erreurs d’e´bauche restent inchange´es au cours du
temps [Lorenc, 1981]. Dans le cas simple ou` les erreurs ηk du mode`le M sont suppose´es
nulles, la me´thode variationnelle tridimensionnelle classique 3D-Var [Courtier et al., 1998]
constitue une forme ame´liore´e de l’IO puisqu’elle assimile les observations simultane´ment
dans une feneˆtre temporelle. A la diffe´rence de l’approche purement matricielle de l’IO,
la technique 3D-Var consiste a` minimiser une fonction couˆt J qui mesure la distance a`
l’e´bauche et aux observations disponibles au voisinage du temps d’analyse tk :
J (x(tk)) = 1
2
[x(tk)−xb(tk)]TB−1k [x(tk)−xb(tk)]+
1
2
[yok−Hk(xk)]TR−1k [yok−Hk(xk)] (B.6)
x(tk) et x
b(tk) sont respectivement la variable d’e´tat du mode`le et l’e´bauche a` l’instant
tk.
En utilisant la formule de Sherman-Morrison-Woodbury,
Kk = (B
−1
k +H
T
kR
−1
k Hk)
−1HTkR
−1
k (B.7)
il est facile de ve´rifier que l’analyse xa(tk), le BLUE, de l’e´quation (B.1) correspond
aussi au minimum de la la forme quadratique (Eq. B.6).
Une autre forme de la me´thode se´quentielle est le filtre de Kalman [Kalman, 1960].
Cette technique repose sur le meˆme principe que l’IO mais l’ide´e est de transporter dans
le temps, en plus de l’e´tat du syste`me, sa matrice de covariances d’erreurs. La matrice
Bk+1 de covariance d’erreurs de l’e´bauche a` l’instant tk+1 est de´duite de celle de l’analyse
a` l’instant tk, Ak, a` travers l’e´quation (B.8) d’e´volution temporelle faisant intervenir le
mode`le line´aire M :
Bk+1 =MAkM
T +Qk (B.8)
ou` Qk repre´sente la matrice de covariances d’erreurs ηk du mode`le M.
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Ainsi la valeur de l’ajustement est estime´e en fonction des erreurs de pre´vision et de
celles sur la mesure a` l’instant de l’assimilation. L’estimation recherche´e correspond a`
l’e´tat dont la variance de l’erreur est minimale. Les matrices de covariances d’erreurs de
pre´vision sont propage´es au cours du temps. La formulation du filtre de Kalman prend en
compte les erreurs du mode`leM (Eq. B.4) ainsi que leurs covariances (Eq. B.8). On parle
ainsi d’une assimilation a` contrainte faible en opposition a` l’approche 4D-Var utilise´e
dans notre travail de the`se, qui conside`re le mode`le comme parfait (contrainte forte).
Ne´anmoins, la repre´sentation et la propagation des erreurs lie´es au mode`le est une e´tape
nume´riquement fort couˆteuse et donc limitante des algorithmes du filtre de Kalman car
il de´passe rapidement les moyens de calculs disponibles quand la dimension du vecteur
d’e´tat est e´leve´e (par exemple la dimension du vecteur d’e´tat est de l’ordre de 107-108). En
pratique, le calcul de la matriceBk+1 de l’e´quation (B.8) est remplace´ par la multiplication
de la variance de l’analyse par un coefficient de´termine´ par l’expe´rience des assimilations
passe´es. Le filtre de Kalman d’Ensemble permet aussi l’e´conomie de la propagation de la
matrice de covariance d’erreur du mode`le en l’estimant statistiquement via la me´thode
d’ensemble ([Evensen, 1994], [Houtekamer et al., 1996]). Cette me´thode inte`gre le syste`me
plusieurs fois sur la meˆme pe´riode avec des conditions initiales perturbe´es selon une loi
de distribution gaussienne (me´thode de Monte Carlo). Les diffe´rences entre les e´bauches
des diffe´rents membres permettent d’obtenir des substituts aux e´chantillons de l’erreur
d’e´bauche.
La me´thode du filtre de Kalman suppose que les ope´rateurs observation et mode`le
sont line´aires. Dans le cas non-line´aire, une autre variante de cette me´thode est appele´e
filtre de Kalman e´tendu dans les conditions suivantes. Si l’e´cart entre l’analyse et l’e´tat
vrai du syste`me est faible, l’ope´rateur mode`le peut eˆtre remplace´ par son line´aire tangent.
On fera de meˆme pour l’ope´rateur observation si l’e´tat vrai du syste`me est proche de
l’e´bauche. Comme les mode`les chimiques ou me´te´orologiques sont, par de´finition, non
line´aires, le filre de Kalman e´tendu ne pourra eˆtre applique´ que pour des intervalles de
temps suffisamment courts pour que les hypothe`ses de line´arisation au premier ordre, des
ope´rateurs en question, soient valables.
En fin, un autre avantage de la me´thode 4D-Var par rapport au filtre de Kalman est
la prise en compte de de´pendances temporelles dans les erreurs affectant les donne´es.
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Annexe C
Minimisation de la fonction couˆt
En conside´rant la fonction couˆt, J , de l’e´quation (3.4) comme une sommation
des produits scalaires norme´s par les matrices de covariances d’erreurs, l’estima-
tion ope´rationnelle de son gradient ∇J repose repose sur la me´thode de l’adjoint
([Talagrand et Courtier, 1987]) dont le principe est de´crit ci-dessous.
Soient deux espaces vectoriels de Hilbert E et F munis du produit scalaire 〈·, ·〉. Soit
L un ope´rateur, continue et diffe´rentiable de E vers F tel que :
∀u ∈ E ∀v ∈ F u 7−→ v = L(u) (C.1)
L’ope´rateur line´aire-tangent L de l’ope´rateur L est de´fini par :
δu 7−→ δv = L(δu) (C.2)
L’adjoint L∗ de l’ope´rateur L ve´rifie alors l’e´galite´ suivante :
∀u ∈ E ∀v ∈ F 〈Lu,v〉 = 〈u,L∗v〉 (C.3)
D’apre`s le the´ore`me de Reisz, l’adjoint existe toujours et il est unique pour des
ope´rateurs continus dans des espaces vectoriels d’Hilbert de dimension finie.
Graˆce a` cette de´finition de l’adjoint, l’ope´rateur L∗ permet de transformer le gradient
de J par rapport a` v en son gradient par rapport a` u :
∇uJ 7−→ ∇uJ = L∗(∇vJ ) (C.4)
E´tant donne´ que le vecteur d’e´tat est de´fini dans un espace re´el, la matrice adjointe
associe´e a` L∗ est la matrice transpose´e de celle associe´e a` l’ope´rateur L.
L’application de cette de´finition de l’adjoint au calcul du gradient de la fonction couˆt
dans l’assimilation 4D-Var se fait en remarquant que, pour calculer l’e´cart, a` un instant
tk, dk = y
o(tk)−Hk[x(tk)] de l’e´quation (Eq. 3.4), on effectue l’ope´ration suivante :
Hk[x(tk)] = HkMk,0[x(t0)] (C.5)
ou` Mk,0 est une inte´gration du mode`le de l’instant t0 a` l’instant tk ou` l’observation
est disponible et Hk l’ope´rateur d’observation.
En conside´rant les ope´rateurs line´aires-tangents associe´s a` Mk,0 et Hk :
Hk =
∂Hk
∂x(tk)
(C.6)
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Mk,0 =
∂Mk,0
∂x(t0)
(C.7)
Les ope´rateurs adjoints M∗k,0 et H
∗
k permettent alors d’avoir :
∇x(t0)J =M∗k,0H∗k(∇yJ ) (C.8)
avec
y = HkMk,0[x(t0)]
Ainsi le gradient du Jo de l’e´quation (3.4) s’e´crit sous la forme suivante :
∇x(t0)Jo :
∇x(t0)Jo = −
N∑
k=0
M∗k,0H
∗
kR
−1
k dk (C.9)
Fig. C.1 – Minimisation de la fonction couˆt
Le calcul du gradient de Jo suit alors les e´tapes suivantes (Fig. C.1) :
1. Le mode`le est inte´gre´ pour la pe´riode d’assimilation. Chaque fois qu’une observation
est rencontre´e, on calcule sa contribution a` la fonction couˆt. L’expression finale de
la fonction couˆt est donne´e apre`s le dernier pas de temps de l’inte´gration.
2. On de´marre ensuite une inte´gration du mode`le adjoint en remontant dans le temps.
Pour chaque observation rencontre´e, on calcule sa contribution au gradient de la
fonction couˆt. Cette contribution est alors transporte´e jusqu’au pas de temps initial
ou` l’on obtient ∇x(t0)Jo.
Par ailleurs le gradient du terme de rappel a` l’e´bauche Jb de l’e´quation (3.4) s’exprime
d’apre`s [Kalnay, 2002]) par
∂(1
2
[x(t0)− xb(t0)]TB−1[x(t0)− xb(t0)])
∂x(t0)
= B−1[x(t0)− xb(t0)] (C.10)
Enfin, on retrouve l’e´quation (3.9) du gradient total de la fonction couˆt
∇x(t0)J = B−1[x(t0)− xb(t0)]−
N∑
k=0
M∗k,0H
∗
kR
−1
k dk (C.11)
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Annexe D
Me´thode NMC
La me´thode NMC [Parrish and Derber, 1992] permet de construire la matrice de co-
variances d’erreurs d’e´bauche B. L’ide´e est de calculer des diffe´rences entre des pre´visions
valables au meˆme instant mais d’e´che´ances diffe´rentes. A partir de ces diffe´rences, on ob-
tient des statistiques lie´es a` la matrice B. La me´thode NMC repose ainsi sur les diffe´rences
introduites entre des pre´visions successives par les incre´ments d’analyses ; c’est pour cette
raison qu’elle est nomme´e aussi de manie`re plus explicite ”me´thode des incre´ments de
pre´vision”. A la feneˆtre d’assimilation de´marrant a` l’instant ti−1, une pre´vision d’une
dure´e de deux cycles d’assimilation est effectue´e (de ti−1 a` ti+1). A partir du meˆme e´tat
a` l’instant ti−1, un cycle d’assimilation est effectue´e et permettent d’obtenir un e´tat a`
l’instant ti a` partir duquel une pre´vision est effectue´e d’une dure´e d’un cycle (de ti a` ti+1).
Ces deux pre´visions sont donc valables au meˆme instant ti+1. Il est possible d’envisager ces
deux pre´visions comme des pre´visions d’une dure´e d’un seul cycle d’assimilation mais dont
les conditions initiales a` ti varient. Ces diffe´rences de conditions initiales refle`tent l’impact
de l’assimilation. En calculant les diffe´rences entre ces deux pre´visions et en reproduisant
ces expe´riences suffisamment de fois, il est alors possible de calculer des statistiques sur
ces diffe´rences. Le principe de la me´thode NMC est illustre´e par la figure D.1.
Fig. D.1 – Illustration de la me´thode NMC. Une pre´vision de´marre a` ti−1 et dure jusqu’a`
ti+1. Au meˆme instant, une analyse est effectue´e entre ti−1 et ti. Suite a` l’analyse, une
pre´vision est effectue´e jusqu’a` l’instant ti+1. Les diffe´rences entre les deux pre´visions a`
l’instant ti+1 sont calcule´es. Ce processus est re´pe´te´ a` partir de l’instant ti et ainsi de
suite. Toutes les diffe´rences permettent alors d’estimer la matrice de covariances d’erreur
d’e´bauche B.
Conside´rons par exemple un couple de pre´visions, l’une issue de l’analyse xa(ti−1)
valable a` l’instant ti−1, l’autre issue de l’analyse xa(ti) valable a` ti, et supposons que l’on
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s’inte´resse a` leur diffe´rence a` l’instant ti+1. La pre´vision issue de x
a(ti−1) produit une
e´bauche xb(ti) utilise´e dans l’analyse a` ti comme suit :
xa(ti) = x
b(ti) +K(y
o −Hxb(ti)) = (I−KH)xb(ti) +Kyo (D.1)
ou` K est le gain, H est l’ope´rateur d’observation, yo le vecteur d’observations et I est
l’identite´. L’e´cart entre les deux pre´visions rentrant dans les statistiques de la me´thode
NMC est :
δx(ti+1) =Mi+1,i−1[xa(ti−1)]−Mi+1,i[xa(ti)]
=⇒
δx(ti+1) =Mi+1,i[xb(ti)]−Mi+1,i[xa(ti)]
=⇒
δx(ti+1) =M[x
b(ti)− xa(ti)]
=⇒
δx(ti+1) =Mx
b(ti)−M(I−KH)xb(ti)−MKyo
=⇒
δx(ti+1) =MK(Hxb(ti)− yo) (D.2)
ou` l’on a introduit M le mode`le de pre´vision et M son line´aire tangent.
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Annexe E
Liste des acronymes
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ADOMOCA Assimilation de Donne´es pour les Mode`les de Chimie Atmosphe´rique
ALADIN Aire Limite´e, Adaptation dynamique, De´veloppement InterNational
ARPEGE Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle
ASSET ASSimilation of ENVISAT data
CERFACS Centre Europe´en de Recherche et de Formation Avance´e en Calcul Scientifique
CNRM Centre National de Recherches Me´te´orologiques
CNRS Centre National de la Recherche Scientifique
CTM Chemical Transport Model
ECMWF European Centre for Medium-range Weather Forecasts
ENVISAT ENVIronmental SATellite
ESS E´chauffement Stratosphe´rique Soudain
FGAT First Guess at Appropriate Time
GOME Global Ozone Monitoring Experiment
GOMOS Global Ozone Monitoring by Occultation of Stars
HIRDLS High Resolution Dynamics Limb Sounder
HIRS High-resolution Infrared Radiation Sounder
IASI Infrared Atmospheric Sounding Interferometer
IO Interpolation Optimale
METOP METeorological OPerational satellite
MIMOSA Mode´lisation Isentrope du transport Me´soe´chelle
de l’Ozone Stratosphe´rique par Advection
MIPAS Michelson Interferometer for Passive Atmospheric Sounding
MLS Microwave Limb Sounder
MOCAGE MOde`le de Chimie Atmosphe´rique a` Grande Echelle
MOZAIC Measurement of OZone and wAter vapour by Airbus In-service airCraft
NASA National Aeronautics and Space Administration
NDACC Network for Detection of Atmospheric Composition Change
NCAR National Center for Atmospheric Research
NMC National Meteorological Center
NWP Numerical Weather Prediction
OMI Ozone Monitoring Instrument
PALM Projet d’Assimilation par Logiciel Multi-Me´thodes
PSC Polar Stratospheric Clouds
PV Potential Vorticity
RACM Regional Atmospheric Chemistry Modul
RACMOBUS re´union des sche´mas chimiques RACM et REPROBUS
REPROBUS REactive Processes Ruling the Ozone BUdget in the Stratosphere
SBUV Solar Backscatter Ultra-Violet
SCIAMACHY SCanning Imaging Absorption spectroMeter for Atmospheric CartograpHY
SHADOZ Southern Hemisphere Additional Ozonesondes
SMR Sub-Millimeter Radiometer
SWIFT Stratospheric Wind Interferometer For Transport studies
TES Tropospheric Emission Spectrometer
TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer
UTLS Upper Troposphere-Lower Stratosphere
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